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Re´sume´
Caracte´risation de versants argileux instables dans des conditions
hydroge´ologiques he´te´roge`nes. Approche ge´ophysique
Ce travail vise a` comprendre les relations qui existent entre, d’une part, les he´te´roge´ne´ite´s litholo-
giques et structurales au sein d’un glissement argileux et, d’autre part, l’alimentation en eau des
surfaces de glissement. Le site d’e´tude est le glissement d’Avignonet (Trie`ves, Alpes franc¸aises),
constitue´ d’argiles glaciolacustres wu¨rmiennes. Ce glissement, d’une surface d’environ 1.5 km2, est
situe´ a` proximite´ imme´diate de celui d’Harmalie`re qui a e´volue´ en coule´e boueuse en 1981. Plu-
sieurs surfaces de glissement sont connues a` des profondeurs variables (5, 10-15 et 40-50 m). Dans
ces terrains sature´s (en dehors de la frange superficielle), les vitesses moyennes de de´placement
peuvent atteindre 0.15 m/an. Les observations ge´ode´siques indiquent que, bien que situe´s dans
des contextes ge´ologique et me´te´orologique identiques, les deux glissements ont des cine´tiques
diffe´rentes depuis les anne´es 60 au moins. A` l’aide d’outils ge´ophysiques (bruit de fond, tomogra-
phies sismiques et e´lectriques, diagraphies) couple´s a` des donne´es ge´otechniques (forages, essais de
laboratoire, analyses d’e´chantillons), ge´ode´siques et me´te´orologiques, il est possible de mettre en
e´vidence une activite´ variable a` diffe´rentes e´chelles au sein du glissement. A` l’e´chelle re´gionale, le
contexte morphologique conditionne la cine´matique du mouvement de terrain. Les he´te´roge´ne´ite´s
lithologiques, au sein de la se´quence argileuse, induisent un comportement hydroge´ologique variable
et, conse´quemment, une cine´tique diffe´rentielle en surface. Finalement, les he´te´roge´ne´ite´s structu-
rales, telles que les fissures dans une zone intense´ment de´forme´e, servent de chemin d’infiltration
pre´fe´rentielle et permettent d’apporter rapidement de l’eau jusqu’a` la nappe superficielle et aux
surfaces de glissement a` 10 m de profondeur.
Mots-clefs : Argiles, glissement de terrain, he´te´roge´ne´ite´, lithologie, fissures, eau, infiltration
pre´fe´rentielle, ge´ophysique.
Characterisation of hydrogeologically heterogeneous unstable clayey
slopes. A geophysical approach
This work aims to understand the relationships between, on the one hand, structural and litholo-
gical heterogeneities within a clayey landslide and, on the other hand, the observed differences in
displacement velocities and water drainage down to shear surfaces. The study site is the Avigno-
net landslide (Trie`ves area, French Alps) made of quaternary glaciolacustrine clays. This landslide
encompasses a surface of about 1.5 km2 and is located in the immediate vicinity of the Harmalie`re
landslide, which evolved into a mudflow in 1981. Several slip surfaces are known at different depths
(5, 10-15 and 40-50 m). Within these saturated levels (except for the superficial fringe), mean
displacement rates can reach 0.15 m/year. Geodetic data collected since the 60s shows that, even
if located in similar geological and meteorological contexts, the two slides exhibit different kine-
matics. The combination of geophysical (ambient noise, resistivity and seismic tomographies, well
logging), geotechnical (drillings, lab tests, sample analysis), geodetic and meteorological tools al-
low the identification of the main controlling factors, the effects of which vary as a function of the
spatial scale. At a regional scale, the paleomorphological setting controls landslide kinematics. At
the landslide scale, lithological heterogeneities allow pore pressure regulation and, consequently,
variable kinematics. At the scale of an intensely deformed zone, fissures serve as preferential infil-
tration paths and allow water drainage down to the perched water table and shear surfaces down
to 10 m depth.
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Contexte de la the`se
L’ame´nagement croissant du territoire (urbanisation, infrastructures routie`res,
re´seaux de transport d’e´nergie, exploitation du sol, etc.) conduit a` augmenter le
risque d’exposition aux ale´as naturels, dont les mouvements de terrain sont une des
composantes. Les mouvements de terrain sont re´partis sur l’ensemble du globe et se
pre´sentent sous plusieurs formes, en fonction de leur ge´ome´trie, de leur activite´ et de
la nature du mate´riau mobilise´. Parmi les classifications propose´es, celle de Cruden
and Varnes (1996) est une des plus utilise´es. Les principaux types de mouvements de
terrain sont l’e´boulement, le fauchage, le glissement de terrain plan ou rotationnel,
la coule´e de de´bris et la coule´e boueuse.
Les e´boulements (falls ; Fig. 1a) caracte´risent les mouvements de mate´riaux ro-
cheux sur des pentes prononce´es (> 45°) et mobilisent des masses variables avec des
vitesses e´leve´es. Le fauchage (topple ; Fig. 1b) correspond a` une torsion ou un bascu-
lement de blocs en direction de la valle´e, le long de pentes marque´es (> 45°) et avec
des vitesses pouvant eˆtre faibles a` e´leve´es. Les glissements de terrain se produisent
dans des sols ou des roches meubles et se manifestent par un glissement de la masse le
long d’une ou plusieurs surfaces de rupture concave ( pour les glissements circulaires
ou rotationnels ; rotational earth-slide ; Fig. 1c) ou plane (glissement translationnel ;
translational earth-slide ; Fig. 1d). Les pentes affecte´es sont tre`s variables, de meˆme
que les vitesses (tre`s lentes a` tre`s rapides). Les coule´es concernent des mate´riaux
peu ou pas consolide´s, qui e´voluent le long de la pente a` la fac¸on d’un fluide dont
la vitesse est controˆle´e par la viscosite´ (elle-meˆme de´pendante de la teneur en eau).
Cruden and Varnes (1996) distinguent les coule´es de de´bris (debris flow ; Fig. 1e) des
coule´es de boue (mudflow ; Fig. 1f) qui impliquent un mate´riau fin (au moins 50 %
de particules de taille infe´rieure a` 2 mm). Ce type de mouvement de terrain peut
eˆtre ge´ne´re´ par des se´ismes (Cruden and Varnes, 1996). La reptation, ou solifluxion
(creep ; Fig. 1g), est un e´coulement tre`s lent cause´ par une contrainte cisaillante af-
fectant la couverture mais toutefois trop faible pour causer une rupture. La reptation
peut eˆtre progressive, continue ou saisonnie`re, selon la tranche du sol affecte´e par
les changements de teneur en eau et de tempe´rature. Le de´placement late´ral (lateral
spread ; Fig. 1h) s’effectue sur de faibles pentes et est cause´ par la lique´faction de
sols de faible cohe´sion (ge´ne´ralement des sables et des silts). Il se manifeste par un












Figure 1 – Les principaux types de mouvements de terrain (Highland and Johnson, 2004).
a) E´boulement ; b) Fauchage ; c) Glissement circulaire ou rotationnel ; d) Glissement plan ou
translationnel ; e) Coule´e de de´bris ; f) Coule´e boueuse ; g) E´talement late´ral ; h) Reptation
(creep). D’apre`s la classification de Varnes (1978).
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Introduction
Dans les mouvements de terrain, on discerne e´galement :
– l’effondrement de cavite´s souterraines naturelles ou anthropiques ;
– l’effondrement de berges ;
– les avalanches neigeuses ;
– les phe´nome`nes de retrait/gonflement et de tassement des sols, qui ont une
composante principalement verticale.
Afin de pre´venir et d’ame´liorer la protection face aux mouvements de terrain, la
communaute´ scientifique internationale s’est fortement investie dans la compre´hension
de ces phe´nome`nes naturels, ainsi que le montre l’accroissement du nombre annuel de
publications dans des revues internationales a` comite´ de lecture (Fig. 2 ; Gokceoglu
and Sezer, 2009) a` partir du de´but des anne´es 1980 (moins de 10 publications).


















Figure 2 – E´volution du nombre annuel de publications scientifiques sur les mouvements de
terrain entre 1945 et 2008, dans des revues internationales a` comite´ de lecture (Gokceoglu and
Sezer, 2009).
L’International Disaster Database (IDD ; www.emdat.be) de´nombre les mouve-
ments de terrain catastrophiques au niveau mondial. Depuis 1909, leur nombre s’est
monte´ a` 580, dont 76 en Europe (Table 1). Ils ont entraˆıne´ la mort de 59 830 per-
sonnes (plus de 16 000 en Europe) avec un impact e´conomique estime´ a` plus de
7000×106 US$.
Parmi ces mouvements, les glissements et coule´es sont cinq fois plus nombreux que
les e´boulements et avalanches rocheuses au niveau mondial, tandis qu’ils semblent
s’e´quilibrer en Europe (Table 1). Dans les deux cas, les glissements et coule´es appa-
raissent beaucoup plus de´vastateurs, en termes humain et mate´riel.
La figure 3 donne une repre´sentation cartographique des communes affecte´es par
des glissements (hors coule´es) recense´s dans la base de donne´es nationale des mou-
vements de terrain BDMvt (www.bdmvt.net). Cette base de donne´es est de´veloppe´e
et ge´re´e, depuis 1994, par le Bureau de Recherches Ge´ologiques et Minie`res (BRGM)
qui l’alimente en partie, ainsi que diffe´rents services de l’E´tat : Ministe`re de l’En-
vironnement, re´seau des Centre d’E´tudes Techniques de l’E´quipement (CETE) et
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Table 1 – E´ve´nements gravitaires catastrophiques recense´s pour la pe´riode 1909-2009
au niveau mondial. Source : International Disaster Database (www.emdat.be). les crite`res
d’inte´gration a` la base de donne´es sont : au moins 10 morts, ou au moins 100 personnes
impacte´es, ou une de´claration d’e´tat de catastrophe, ou une demande d’assistance humani-
taire. La cate´gorie  impacte´s  comprend les personnes ayant besoin d’assistance pendant la




Avalanche / chute de blocs 98 4.81 70.94 827.49
482 55.02 11178.02 6395.03
Dont Europe
Avalanche / chute de blocs 40 1.41 14.95 777.49
36 15.38 33.86 2334
Tués (x103) Impactés (x103) Coût (x106 US$)
Glissement de terrain / coulées boueuses
Glissement de terrain / coulées boueuses
580 59.83 11248.96 7222.52Total
76 16.79 48.81 3111.49Total
services de Restauration des Terrains de Montagne (RTM). Cette base, non exhaus-
tive, fournit une image indicative des re´gions les plus touche´es. Le nombre de com-
munes impacte´es par les glissements de terrain au niveau de la France me´troplitaine
repre´sente environ 10 % de l’ensemble des communes. La figure 3 indique une tre`s
nette asyme´trie de la re´partition des glissements, avec une se´paration selon un axe
de direction Sud-Ouest/Nord-Est. Les glissements sont principalement situe´s dans
les re´gions au relief marque´ (Alpes, Pyre´ne´es, Massif Central, Vosges). La re´gion
Rhoˆne-Alpes est la plus touche´e, avec 2285 e´ve´nements pour un total de 9599 re-
porte´s en France me´tropolitaine au 15 de´cembre 2009 (soit environ 1/4 ; Table 2).
Au moins 30 % des 2879 communes de cette re´gion ont ainsi e´te´ soumis a` au moins
un glissement. Les glissements de terrain constituent donc un des risques majeurs
pour la re´gion Rhoˆne-Alpes.
Table 2 – Mouvements de terrain reporte´s dans la base de donne´es BDMvt et de´tails pour







Les points de blocage
Les glissements de terrain sont ge´ne´ralement conside´re´s comme des objets ponc-
tuels isole´s dans le temps et dans l’espace. Les e´tudes sont classiquement mene´es au
moyen de bases de donne´es de type catalogue et de reconnaissances ponctuelles, qui
ne permettent notamment pas d’aborder l’aspect cine´matique de ces objets. Des tra-
vaux re´cents ont cependant sugge´re´ qu’il s’agit de phe´nome`nes rarement isole´s (par
exemple, Maquaire, 2005), d’activite´ continue, bien que variable temporellement et
spatialement. Le manque de donne´es fiables dans l’espace et dans le temps est donc
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Figure 3 – Communes de France me´tropolitaine affecte´es par des glissements (sensu stricto)
reporte´s dans la base de donne´es mouvements de terrain BDMvt (www.bdmvt.net). Base de
donne´es consulte´e le 15 de´cembre 2009.
un frein a` la compre´hension de la cine´matique de ces mouvements et de leur impact
a` une e´chelle re´gionale (Dikau and Schrott, 1999).
Parmi les glissements de terrains, les instabilite´s qui se de´veloppent dans les mas-
sifs argileux et/ou de roches fines meubles sont des syste`mes complexes controˆle´s par
de nombreux facteurs (Cornforth, 2005; Sidle and Hochiai, 2006). Ceux-ci peuvent
eˆtre internes (nature lithologique, fracturation, hydrologie) ou externes au syste`me
(contexte pale´oge´ographique, pluviome´trie, sismicite´, influence anthropique). Parmi
ces facteurs de controˆle, l’un des phe´nome`nes identifie´ de´clencheur et/ou acce´le´rateur
des glissements est l’infiltration d’eau (Flageollet et al., 1999; Iverson, 2000; Pica-
relli et al., 2004; Meisina, 2006; Tofani et al., 2006). Depuis des dizaines d’anne´es,
de nombreuses e´tudes ont cherche´ a` qualifier et quantifier cette influence via des
corre´lations des de´placements avec la pluviome´trie (Moser and Hohensinn, 1983;
Wilson and Wieczorek, 1995; Terlien, 1998; Aleotti, 2004; Chen et al., 2005). De
plus, suite a` de fortes pluies et/ou une fonte du manteau neigeux qui ge´ne`rent une
augmentation de la pression interstitielle, ces glissements relativement lents sont
soumis a` des phe´nome`nes de fluidification et d’acce´le´ration qui peuvent les faire
e´voluer en coule´e boueuse ou laves torrentielles rapides (Picarelli et al., 2004; Malet
et al., 2005a; Van Asch et al., 2006). Les relations entre la pluviome´trie, l’infiltration
d’eau dans le sol et l’activite´ des glissements restent cependant complexes (Van Asch
et al., 2007) et les mesures effectue´es restent ponctuelles. Des donne´es de´taille´es
sont ne´cessaires pour comprendre les me´canismes d’infiltration (Malet et al., 2003;
Van Asch et al., 2009). A` ce jour, il n’existe pas de me´thode pre´visionnelle fiable
pour suivre une telle e´volution de ces glissements.
Peu d’e´tudes ont spe´cifiquement porte´ sur la caracte´risation du transit des eaux
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me´te´oriques depuis la surface, a` travers un massif de roches meubles ou de sols a` do-
minante argileuse, jusqu’aux surfaces de glissement. La plupart des mode`les actuels
permet une bonne de´finition de ces milieux s’ils sont homoge`nes mais rend difficile-
ment compte des e´coulements pre´fe´rentiels re´sultant d’he´te´roge´ne´ite´s lithologiques
ou bien de fissures affectant ou apparaissant au sein de ces formations, ge´ne´ralement
caracte´rise´es par de faibles perme´abilite´s (Malet et al., 2005b). Le roˆle de ces struc-
tures, en tant que syste`me d’infiltration privile´gie´e, dans le de´clenchement et/ou
l’acce´le´ration des mouvements de versants instables doit eˆtre e´value´.
Les techniques de prospection ge´ophysique fournissent en continu des donne´es spa-
tiales et e´ventuellement temporelles mais restent encore peu de´ploye´es dans l’e´tude
des glissements de terrain, notamment en contexte argileux (Jongmans and Ga-
rambois, 2007). Ces me´thodes fournissent des informations indirectes qui doivent
eˆtre interpre´te´es a` l’aide de donne´es ge´otechniques et ge´ologiques, ce qui peut ex-
pliquer cette faible utilisation. Ce constat est aussi probablement lie´ a` la com-
plexite´ de ces milieux d’apparence homoge`ne, avec plusieurs surfaces de rupture.
Cette complexite´ ne´cessite l’emploi de plusieurs techniques afin d’augmenter la fia-
bilite´ des interpre´tations. La mise en œuvre et le de´veloppement des techniques
ge´ophysiques doit permettre de mieux caracte´riser ces structures, chaque technique
pouvant e´ventuellement mesurer un parame`tre physique sensible d’une des compo-
santes d’un glissement de terrain argileux : ge´ome´trie, ge´ologie, surfaces de glisse-
ment, infiltration, hydrologie, etc.
Objectifs de la the`se
L’objectif ge´ne´ral de ce travail de the`se a e´te´ de de´terminer et de caracte´riser
les facteurs de controˆle affectant un massif argileux instable, par des me´thodes
ge´ophysiques et de donne´es ge´otechniques, hydrologiques et ge´ologiques de´taille´es.
Le premier objectif a consiste´ a` estimer le poids relatif des facteurs de controˆle a` plu-
sieurs e´chelles : e´chelle ge´ologique re´gionale (plurikilome´trique), e´chelle globale du
glissement (kilome´trique) et e´chelle pluride´came´trique a` hectome´trique de fissures
observe´es en surface. A` partir de donne´es de vitesses de glissement nouvelles et dis-
ponibles, l’accent a e´te´ mis sur la compre´hension de la cine´matique diffe´rentielle de
glissements contigus et au sein d’un meˆme glissement. Un effort particulier a porte´
sur la caracte´risation des fissures apparaissant en surface en tant que syste`me de
transit privile´gie´ pour l’alimentation en eau des surfaces de glissement.
Le site d’e´tude retenu est le glissement d’Avignonet en Ise`re, a` une quarantaine
de km au sud de Grenoble. Il se de´veloppe dans un massif d’argiles quaternaires sa-
ture´es et comporte plusieurs surfaces de rupture, superficielles (5 m), interme´diaires
(10-20 m) et profondes (50 m). Il est localise´ a` proximite´ imme´diate du glissement
d’Harmalie`re, qui a e´volue´ en coule´e boueuse en mars 1981. Le glissement d’Avi-
gnonet est inte´gre´ a` l’Observatoire Multidisciplinaire des Instabilite´s de Versant
(OMIV ; www-lgit.obs.ujf-grenoble.fr/observations/omiv), re´cemment labellise´ Ob-
servatoire National par l’Institut National des Sciences de l’Univers (INSU). Au
cours de ce travail, des forages et des instrumentations permanentes ont e´te´ mis en
place afin d’eˆtre inte´gre´s a` l’observatoire OMIV.
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Une approche ge´ophysique a` plusieurs e´chelles a e´te´ adopte´e. La mesure du bruit
de fond sismique a e´te´ employe´e afin de de´terminer l’e´paisseur des formations meubles
a` l’e´chelle ge´ologique re´gionale. Les re´sultats ont permis de dresser une carte 2D
de la base des formations meubles qui couvre une surface d’environ 4.5 km2. A`
l’e´chelle kilome´trique du glissement d’Avignonet, des tomographies e´lectriques et de
re´fraction sismique en ondes de compression et de cisaillement ont e´te´ utilise´es pour
de´tecter des variations des proprie´te´s du sous-sol. Les re´flexions sismiques observe´es
sur certains profils ont e´te´ analyse´es pour positionner les re´flecteurs dans l’espace.
L’atte´nuation e´nerge´tique et fre´quentielle des ondes de surface a e´te´ e´tudie´e afin
de caracte´riser les variations late´rales observe´es le long de structures remarquables
(escarpement, fissures). A` l’e´chelle d’une zone active en surface, des tomographies
e´lectriques et sismiques ainsi que l’e´tude des ondes surface, comple´te´es par des es-
sais en forage (diagraphies gamma-ray, de tempe´rature et acoustiques) et des essais
ge´otechniques en laboratoire ont e´te´ combine´es afin de mettre en e´vidence une rela-
tion entre les fissures observe´es en surface et les surfaces de glissements superficielles
et interme´diaires.
Organisation du manuscrit
La premie`re partie de ce travail (chapitre 1) pre´sente une description ge´ne´rale
des glissements de terrain et des facteurs qui les controˆlent, avec une attention
particulie`re aux instabilite´s localise´es dans les massifs de mate´riaux argileux et les
mate´riaux fins. Les outils de caracte´risation des glissements de terrain sont ensuite
de´crits : techniques ge´ode´siques, ge´otechniques et ge´ophysiques, avec une focalisation
sur celles utilise´es dans cette the`se.
Le chapitre 2 est consacre´ a` la re´gion d’e´tudes, le Trie`ves, qui est affecte´e par
de nombreux glissements aux sein d’argiles quaternaires. Cette re´gion a fait l’ob-
jet de plusieurs campagnes de reconnaissances ge´otechniques et de travaux de re-
cherche depuis la fin des anne´es 1980. Apre`s une pre´sentation ge´ologique re´gionale,
le site d’e´tude particulier (combes d’Avignonet et d’Harmalie`re) est de´crit au niveau
ge´ologique et ge´otechnique, en inte´grant les donne´es communes aux glissements dans
les argiles du Trie`ves. La fin du chapitre pre´sente les hypothe`ses de travail.
Le chapitre 3 pre´sente l’e´tude du contexte ge´ologique et ge´omorphologique des glis-
sements d’Avignonet et d’Harmalie`re. Un leve´ ge´ologique de´taille´ a permis d’e´tablir
une carte ge´ologique couvrant les deux glissements. Cette carte distingue les diffe´rentes
formations quaternaires : alluvions, Argiles du Trie`ves et colluvium morainique. A`
partir de techniques ge´ode´siques (photos ae´riennes et LiDAR), la morphologie des
glissements et leurs principaux traits structuraux ont e´te´ e´tudie´s. La comparaison de
campagnes de photographie ae´riennes a` diffe´rentes dates et la reconstruction de la
topographie permet d’observer des e´volutions de la cine´tique des deux glissements.
Ensuite, la technique H/V, base´e sur l’e´tude du bruit de fond sismique, a e´te´ em-
ploye´e pour obtenir la ge´ome´trie 3D des couches meubles sur une surface d’environ
4.5 km2. Cette carte de la forme du fond du pale´olac du Trie`ves permet de proposer
un controˆle spatial pale´otopographique sur l’e´volution diffe´rentielle entre les deux
glissements. Ce travail a fait l’objet d’un article soumis a` la revue Geomorphology.
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Le chapitre 4 pre´sente une reconnaissance a` l’e´chelle du glissement d’Avignonet,
au moyen d’essais ge´ophysiques comple´te´s par des reconnaissances ge´ologiques et
ge´otechniques. Des discontinuite´s ont e´te´ de´tecte´es par prospection e´lectrique et sis-
mique. Elles ont mis en e´vidence la pre´sence de facie`s variables au sein de la se´quence
ge´ologique, dont la re´partition influence l’intensite´ de la de´formation gravitaire ob-
serve´e en surface (vitesses de de´placement, morphologie).
Par la suite, les re´sultats de l’analyse d’un sondage carotte´ de 49.3 m conduit
dans la partie sud du glissement d’Avignonet ont mis en e´vidence la pre´sence de
deux surfaces de glissement et ont valide´ les re´sultats ge´ophysiques. Des analyses
de laboratoire classiques (teneur en eau, granulome´trie, nature mine´ralogique de
la fraction fine) et des essais sur e´chantillons (re´sistance a` la compression et au
cisaillement) ont permis de caracte´riser la succession lithologique du terrain au ni-
veau du forage et de confirmer la pre´sence des surfaces de glissement. Des essais
me´caniques de laboratoire (essais œdome´triques, mesure de la vitesse de cisaille-
ment sous contrainte isotrope) montrent que des relations comparables existent entre
le niveau de de´formation et la vitesse de propagation des ondes de cisaillement, a`
l’e´chelle de l’e´chantillon (quelques centime`tres) et celle du terrain (plusieurs dizaines
de me`tres).
Le chapitre 5 pre´sente l’e´tude hydroge´ologique d’une zone particulie`rement active
du glissement d’Avignonet, caracte´rise´e par la pre´sence de nombreuses fissures en
surface. A` l’aide de me´thodes ge´ophysiques de surface et des donne´es de forage, il est
montre´ que certaines de ces fissures permettent de drainer rapidement l’eau jusqu’a`
la nappe superficielle, a` quelques me`tres de profondeur, et que les surfaces de glisse-
ment, jusqu’a` une profondeur de 10 m au moins, comportent des circulations d’eau.
Les fissures semblent donc jouer un roˆle majeur dans l’infiltration pre´fe´rentielle du
versant et l’alimentation en eau des surfaces de glissements. Ce travail a fait l’objet
d’un article soumis a` la revue Hydrological Processes.
Des conclusions ge´ne´rales sont finalement pre´sente´es. Le premier point concerne la
mise en e´vidence et la de´termination du poids relatif, a` diffe´rentes e´chelles, des fac-
teurs de controˆle qui affectent un glissement de terrain. Le deuxie`me point synthe´tise
les capacite´s des me´thodes ge´ophysiques a` caracte´riser les glissements de terrain argi-
leux. Des perspectives de travaux ge´ophysiques sont propose´es dans le but de mieux
comprendre la re´ponse d’un glissement de terrain argileux aux facteurs de controˆle.
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Chapitre1
Les glissements de terrain dans les sols et
roches meubles : description et analyse
1.1 Description et classification des glissements
de terrain
1.1.1 Classification des glissements de terrain
Les glissements de terrain dans les sols et les roches meubles se manifestent sous
plusieurs formes (Table 1.1 ; glissement plan ou circulaire, de´placement late´ral, coule´e
boueuse, coule´e de de´bris, reptation), inte´ressent des surfaces variables (quelques m2
a` plusieurs km2 ; Table 1.2) et peuvent pre´senter des cine´matiques tre`s diffe´rentes (de
quelques mm a` cm/an pour la reptation, a` plusieurs m/s pour les coule´es boueuses ;
Table 1.3).
Table 1.1 – Classification typologique des glissements de terrain (adapte´ de Varnes, 1978).






















Combinaison d’au moins deux mécanismes
Les glissements sont des de´placements de mate´riaux (roches fines indure´es ou
meubles, sols naturels ou anthropiques) le long d’une surface basale de cisaillement.
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Chapitre 1 : Les glissements dans les sols et roches meubles
Table 1.2 – Classification des glissements de terrain en fonction de leur surface (Cornforth,
2005).
Surface (m²) Description
< 200 Très petit
200 < S < 2000 Petit
2000 < S < 20000 Moyen
20000 < S < 200000 Grand
200000 < S < 2000000 Très grand
S > 2000000 Vaste
Table 1.3 – Classification des glissements de terrain en fonction de leur vitesse de de´placement









Vd < 16 mm/an
16 mm/an < Vd < 1.6 m/an
1.6 m/an < Vd < 13 m/mois
13 m/mois < Vd < 1.8 m/h
1.8 m/h < Vd < 3 m/mn
3 m/mn < Vd < 5 m/s
Vd > 5 m/s
Les glissements plans (translationnels) se manifestent pre´fe´rentiellement au niveau
d’une interface lithologique ou de discontinuite´ (Fig. 1.1a). Les glissements circu-
laires (rotationnels ; Figs. 1.1b et 1.2) se de´clenchent au niveau de surfaces de ci-
saillement basales concaves et peuvent affecter un mate´riau homoge`ne. La partie
sommitale pre´sente une topographie en escarpement (voire en contre-pente) due a`
des me´canismes principalement extensifs tandis que la partie avale est constitue´e
de bourrelets, re´sultat du chevauchement sur le terrain en place. La terminologie
de´taille´e applique´e aux glissements est pre´sente´e sur la figure 1.2.
Les coule´es se produisent a` partir d’un mate´riel de viscosite´ variable. Dans les
roches meubles et les sols, le phe´nome`ne se produit ge´ne´ralement a` partir d’un
mate´riau momentane´ment sature´ (Cornforth, 2005). Les formes et les e´talements
de´pendent de la morphologie et de la topographie du terrain ainsi que de la fluidite´
de la coule´e.
L’e´coulement par solifluxion ou reptation (creep ; Fig. 1.1c) affecte la tranche
superficielle du sous-sol. C’est le re´sultat de la variation de teneur en eau et de
tempe´rature, en partie sous l’action gel/de´gel, qui a pour effet l’e´coulement d’un
mate´riau polyphasique plastique sur des pentes pouvant eˆtre tre`s faiblement incline´es
(quelques degre´s). Ses effets se remarquent en surface par l’inclinaison des poteaux
et piquets vers l’aval, la torsion des bases de troncs d’arbres, des fentes et fissures
dans les reveˆtements et la rupture de murs de soute`nement.
1.1.2 Analyse de la rupture
Un glissement de terrain se de´clenche lorsque les forces de re´sistance Ri deviennent
plus faibles que les forces d’entraˆınement Di (Sidle and Hochiai, 2006). Le facteur de
stabilite´ Fs d’un massif s’exprime par le rapport entre Ri et Di. Lorsque Fs = 1, le
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Figure 1.1 – Repre´sentation sche´matique simplifie´e des diffe´rentes dynamiques de glissement
dans les sols et les roches meubles. D’apre`s Lefe`vre and Schneider (2002), Philipponnat and
Hubert (2002) et Campy and Macaire (2003). a) Glissement plan duˆ a` une discontinuite´
lithologique et/ou a` la pre´sence d’une couche aux caracte´ristiques me´caniques me´diocres. b)
Glissement rotationnel simple ; cas d’un cercle de pied. Dans le cas ou` plusieurs surfaces sont
emboˆıte´es, on parle de glissement complexe. c) Phe´nome`ne de reptation avec translation et
torsion de la couverture superficielle (mouvement plus intense en surface). t0 : e´tat au temps
















Figure 1.2 – Morphologie d’un glissement rotationnel et terminologie applique´e aux glis-
sements de terrain. FS : fissures sommitales ; S : sommet ; EP : escarpement principal ; T :
teˆte ; ES : escarpement secondaire ; C : corps du glissement ; SR : surface de rupture (ou de
cisaillement) ; FT : fissures transverses ; P : pied du glissement ; SS : surface de se´paration ; B :
bourrelet ; FR : fissures radiales ; P : pointe du glissement. Modifie´ d’apre`s Cornforth (2005).
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massif est proche de la rupture car les forces d’entraˆınement sont en e´quilibre exact
avec les forces de re´sistance. Le facteur Fs peut eˆtre calcule´ de fac¸on de´terministe
par la me´thode des tranches. La figure 1.3a pre´sente le de´coupage classiquement
effectue´ en tranches e´le´mentaires du profil d’un massif glisse´ (me´thode de Fellenius ;
























Figure 1.3 – Sche´ma du de´coupage en tranches e´le´mentaires d’un glissement de terrain
rotationnel et des forces qui s’appliquent (d’apre`s Philipponnat and Hubert, 2002). a) Stabilite´
en rupture circulaire d’une tranche e´le´mentaire ABCD. bi : largeur de la tranche e´le´mentaire ;
Vi : volume de la tranche e´le´mentaire ; γi : densite´ de la tranche e´le´mentaire ; αi : angle de
la perpendiculaire a` la surface de rupture par rapport a` la verticale. b) Prise en compte des
nappes et e´coulements au sein du massif. bi : largeur de la tranche e´le´mentaire ; V1 : volume de
la tranche e´le´mentaire non-sature´e ; γ1 : densite´ de la tranche non-sature´e ; V2 : volume de la
tranche e´le´mentaire sature´e ; γ2 : densite´ de la tranche sature´e ; αi : angle de la perpendiculaire
a` la surface de rupture par rapport a` la verticale.
Pour une rupture circulaire (Fig. 1.3a), le facteur de stabilite´ s’e´crit sous la forme

















i = tranche e´le´mentaire ;
ci = cohe´sion le long de la surface de rupture ;
bi = largeur de la tranche e´le´mentaire ;
αi = angle de la perpendiculaire a` la surface de rupture avec la verticale ;
Wi = poids de la tranche e´le´mentaire (Wi = Vi · γi ; avec Vi et γi volume et
densite´ de la tranche e´le´mentaire, respectivement) ;
φi = angle de frottement interne le long de la surface de rupture.
D’apre`s l’e´quation 1.1, il apparaˆıt que les forces de re´sistance Ri sont princi-
palement controˆle´es par l’angle de la surface de cisaillement et le poids du massif
glisse´, tous deux module´s par les caracte´ristiques me´caniques des terrains en pre´sence
(forces de Coulomb : cohe´sion intergranulaire et angle de frottement interne des
particules entre elles, respectivement). L’ensemble de ces parame`tres se de´termine
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a` l’aide de reconnaissances et essais ge´otechniques classiques (cf. § 1.4.2). Les forces
d’entraˆınement Di, elles, de´pendent simplement du poids des terres glisse´es et de
l’angle de la surface de rupture.
Cette e´quation est la me´thode originelle d’analyse d’une rupture circulaire en
utilisant le de´coupage en tranches. Elle a l’avantage d’eˆtre relativement simple et
d’illustrer clairement les facteurs d’influence sur la stabilite´. Toutefois, elle pre´sente
le de´faut de ne pas tenir compte de l’e´quilibre statique qui doit eˆtre satisfait pour
chaque bloc (Cornforth, 2005). De plus, elle reste difficile a` appliquer dans le cas de
glissements complexes, ou` les parame`tres ge´otechniques varient de fac¸on importante
dans l’espace.
1.2 Les facteurs de controˆle internes
1.2.1 Parame`tres ge´ologiques et ge´omorphologiques
Les discontinuite´s dues a` des contrastes lithologiques peuvent induire des glisse-
ments translationnels (le long d’un plan). Le cas le plus fre´quent est la pre´sence
d’une couverture compose´e de formations de pente (colluvions, limons, etc.) situe´e
au-dessus d’une couche mince aux caracte´ristiques me´caniques me´diocres (e.g. toit
du substratum alte´re´ ; Fig. 1.1b). Par ailleurs, un litage ou une stratification sub-
paralle`le a` la pente favoriseront le de´clenchement d’instabilite´s par glissement le long
de ces plans de discontinuite´.
De la meˆme manie`re, les terrains comportant des niveaux particuliers, comme
les e´vaporites, pre´sentent de meˆme des conditions favorables au de´clenchement de
mouvements, de par leurs faibles densite´ et seuil de plasticite´ (Campy and Macaire,
2003). Ces niveaux se comportent comme des  couches savon .
Les discontinuite´s peuvent eˆtre pre´sentes sur l’ensemble d’une formation ge´ologique
et ge´ne´rer des instabilite´s sur l’ensemble de la formation ge´ologique. Maquaire (2005)
a re´alise´ une cartographie de la re´partition des glissements de terrain dans la valle´e
de l’Ubaye aux environs de Barcelonnette (Fig. 1.4). La carte indique que de nom-
breux glissements (actifs ou latents) sont pre´sents le long du bassin versant. Ils sont
pour 2/3 d’entre eux situe´s au sein de marnes noires qui pre´sentent un facie`s schis-
teux favorable aux glissements. Cette aptitude aux glissements est renforce´e par la
morpho-structure de ces marnes noires, fortement faille´es et diaclase´es (Maquaire,
2002).
La composition granulome´trique peut aussi influencer la localisation des surfaces
de glissement. Summa et al. (2010) ont re´cemment analyse´ la composition granu-
lome´trique d’un glissement argilo-silteux en Italie (Fig. 1.5). Ils ont montre´ que les
surfaces de rupture pre´sentaient un enrichissement de quelques % en mate´riau de
granulome´trie plus grossie`re (16 a` 63 µm) par rapport a` l’encaissant, et un appau-
vrissement du meˆme ordre de grandeur en mate´riau de granulome´trie fine (2 a` 8µm).
L’enrichissement en mate´riau de plus faible cohe´sion favoriserait ainsi la localisation
des surfaces de rupture au sein de ces niveaux.
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Figure 1.4 – Cartographie des glissements de terrain actifs et latents dans la valle´e de l’Ubaye
aux environs de Barcelonnette (Maquaire, 2005).
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Figure 1.5 – Composition granulome´trique d’e´chantillons au sein d’un glissement de terrain
argilo-silteux (Summa et al., 2010). Les e´chantillons a` proximite´ des surfaces de glissement et
des discontinuite´s sont distingue´s.
1.2.2 Parame`tres ge´otechniques
Pour un mate´riau solide et diffe´rentes valeurs de contrainte applique´e, le de´viateur
des contraintes augmente progressivement jusqu’a` la rupture. Les cercles de Mohr
qui correspondent au de´viateur maximum de´finissent une enveloppe commune qui est
appele´e la courbe intrinse`que. Dans le cas des sols, cette courbe peut eˆtre assimile´e
a` une droite et est appele´e droite de Coulomb (Fig. 1.6 ; Philipponnat and Hubert,
2002). Si les axes du diagrammes repre´sentent les contraintes effectives, la valeur a`
l’ordonne´e de cette droite est la cohe´sion effective c′ et l’angle que fait cette droite
avec l’axe des contraintes τ ′ est l’angle de frottement interne effectif ϕ′. Le crite`re
de rupture de Mohr-Coulomb, qui caracte´rise un e´tat de plastification du sol, est
atteint lorsque la relation 1.2 est ve´rifie´e. Les valeurs de c′ et ϕ′ sont ne´cessaires aux
calculs de stabilite´ (e´quation 1.1) et peuvent s’obtenir a` l’aide d’essais me´caniques
de laboratoire, comme les essais triaxiaux et de cisaillement (boˆıte de Casagrande).
τ ′ = c′ + σ′ tanϕ′ (1.2)
Avec :
τ ′ = contrainte tangentielle effective ;
c′ = cohe´sion effective ;
σ′ = contrainte normale effective (σ′ = σ − u ; avec σ la contrainte normale
totale et u la pression interstitielle) ;
ϕ′ = angle de frottement interne effectif ;
Les valeurs de re´sistance au cisaillement peuvent aussi s’obtenir par d’autres es-
sais de laboratoire (scissome`tre de laboratoire, essais de compression simple, essais
de cisaillement direct, essai triaxial ; Magnan, 1991) ou bien, de fac¸on plus simple
et moins pre´cise, par un scissome`tre de poche. La figure 1.7 pre´sente des profils ver-
ticaux de re´sistance au cisaillement mesure´es sur 3 glissements de terrain en Italie
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(Picarelli et al., 2005). Les re´sultats indiquent que les plus faibles valeurs obtenues





Figure 1.6 – Courbe intrinse`que d’un mate´riau solide (Philipponnat and Hubert, 2002).
Figure 1.7 – Variations de la re´sistance au cisaillement (non draine´e et non sature´e) mesure´e
sur des sections verticales de 3 glissements de terrain en Italie (Picarelli et al., 2005). Les
valeurs les plus faibles sont localise´es au niveau des surfaces de glissement.
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1.2.3 Niveau hydrostatique et teneur en eau
En introduisant une pression interstitielle ui au sein de chaque tranche e´le´mentaire


















c′i = cohe´sion effective (c
′
i = ci − ui) ;
Wi = poids de la tranche e´le´mentaire ABCD (W = γ1 · V1 + γ2 · V2) ;
ui = pression interstitielle ;
φ′i = angle de frottement interne effectif.
Cette relation indique que la pre´sence d’une pression interstitielle diminue les
contraintes effectives du mate´riau (Van Asch and Van Genuchten, 1990; Philippon-
nat and Hubert, 2002) et contribue a` diminuer la valeur du facteur de se´curite´. Les
contraintes effectives et la stabilite´ d’un massif sont d’autant plus re´duites que le ni-
veau hydrostatique est e´leve´. D’autre part, l’augmentation de la teneur en eau d’un
massif argileux instable proche de la saturation peut amener a` de´passer la limite de
liquidite´. Dans ce cas, le massif, ou une partie du massif, adopte un comportement
liquide et e´volue en coule´e boueuse plus ou moins rapide, voire en coule´e de de´bris
(Malet et al., 2004, 2005a). De tels e´ve´nements peuvent eˆtre catastrophiques pour les
personnes et les biens, comme par exemple le glissement de La-Salle-en-Beaumont
(Moulin and Chapeau, 2004). Cet e´ve`nement qui s’est produit au sein de terrains
momentane´ment sature´es, a de´clenche´ une coule´e de 10 m d’e´paisseur qui a tue´ 4
personnes, de´truit 6 habitations et coupe´ une route nationale.
Malet et al. (2002) ont re´alise´ une e´tude sur l’influence de la pression intersti-
tielle sur la cine´matique d’un glissement argileux dans le Sud-Est de la France. La
figure 1.8 pre´sente la re´partition des vitesses de de´placement en fonction de la pres-
sion interstitielle mesure´e a` 4 m de profondeur. Le graphique indique que le niveau
hydrostatique a peu d’influence sur les vitesses de de´placement en surface jusqu’a`
une valeur de 35 kPa, ce qui correspond a` un toit de nappe situe´ a` 0.5 m de pro-
fondeur. Une e´le´vation de quelques centime`tres de ce niveau hydrostatique indique
ensuite une forte augmentation des de´placements en surface, qui passent de moins
de 5 cm/jour pour une pression interstitielle de 35 kPa environ, a` plus de 35 cm/jour
pour une pression interstitielle de 38 kPa. Cette observation indique que l’e´le´vation
du toit de la nappe de quelques cm environ a` faible profondeur suffit a` augmenter
fortement les vitesses de de´placement en surface. Cette relation entre la pression
interstitielle et la cine´matique de l’instabilite´ a e´te´ observe´e expe´rimentalement par
de nombreux auteurs (par exemple, Schulz et al., 2009b; Van Asch et al., 2009). Des
re´sultats expe´rimentaux du meˆme type conduits en laboratoire ont confirme´ que de
tre`s faibles variations de pression interstitielle peuvent suffire a` modifier de fac¸on
sensible la stabilite´ d’un massif (Wang and Sassa, 2003).
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Re´cemment, des travaux mene´s sur un glissement dans le Colorado ont montre´ que
des variations quotidiennes de la pression interstitielle, controˆle´es par des  mare´es
atmosphe´riques  diurnes d’une amplitude de quelques kPa, induisent des variations
de la vitesse de de´placement de l’ordre de quelques mm/h (Schulz et al., 2009a).
























Figure 1.8 – Relation entre pression interstitielle a` 4 m de profondeur et vitesse de
de´placement en surface du glissement de Super-Sauze (Malet et al., 2002).
Figure 1.9 – Variation de la teneur en eau le long de sections verticales dans 3 glissements
de terrain argileux d’Italie (Picarelli et al., 2005). Les teneur en eau les plus importantes sont
localise´es au niveau des surfaces de glissement.
En paralle`le des essais me´caniques illustre´s sur la figure 1.7, Picarelli et al. (2005)
ont pre´sente´ des mesures de teneur en eau sur les meˆmes niveaux (Fig. 1.9). Les
re´sultats indiquent que les niveaux cisaille´s ont une plus forte teneur en eau que
les formations encaissantes, sugge`rant que les niveaux de´structure´s ont une porosite´
accrue.
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Au contraire, dans le cas de mate´riaux plus grossiers que les argiles, comme des
formations argilo-sableuses ou silto-sableuses, l’augmentation de la pression intersti-
tielle et du niveau hydrostatique peut eˆtre re´gule´e par leur capacite´ drainante plus
importante s’ils sont continus late´ralement. Ainsi, il convient de tenir compte de la
pre´sence e´ventuelle de telles formations, dont la position, l’extension et la continuite´
late´rales re´sultent de l’histoire ge´ologique du site.
1.2.4 La fissuration
Au sein d’un glissement de terrain, les fissures qui apparaissent sont classe´es en
fissures sommitales qui apparaissent a` l’arrie`re de l’escarpement principal, en fissures
de traction qui sont lie´es a` des me´canismes d’extension et en fissures radiales lie´es a`
des cine´matiques diffe´rentielles des compartiments cisaille´s mobilise´s (Fig. 1.2). Ces
fissures en surface peuvent e´voluer en fissures profondes largement ouvertes sous l’ac-
tion de l’extension. Dans les formations fines, ce phe´nome`ne peut eˆtre accru par le
phe´nome`ne de retrait. Des travaux expe´rimentaux (Morris et al., 1992) et the´oriques
(Chertkov, 2002) ont montre´ que sous l’effet du retrait, ces fissures pouvaient at-
teindre une profondeur de quelques me`tres et fortement influencer l’infiltration d’eau
dans le sol. Meisina (2006) a re´alise´ une cartographie de ces fissures au sein d’un glis-
sement translationnel dans des mate´riaux argileux en Italie (Fig. 1.10). Le re´seau de
fissures est moins important et les fissures sont moins ouvertes sur un sol ve´ge´talise´
(Fig. 1.10a) que sur un sol de´nude´ (Fig. 1.10b). La re´alisation d’une coupe a de plus
montre´ que ces fissures pouvaient atteindre une profondeur de 1.5 m (Fig. 1.10c).
Cet auteur souligne l’importance des pe´riodes se`ches qui pre´ce`dent des pe´riodes hu-
mides sur la re´activation des glissements. Les fissures ge´ne´re´es sont d’autant plus
profondes que la pe´riode est se`che et facilitent l’apport d’eau en profondeur durant
la saison humide qui suit.
La fissuration tend a` confe´rer une structure complexe aux mate´riaux affecte´s, par
une subdivision en compartiments qui amoindrit les caracte´ristiques me´caniques
ge´ne´rales du mate´riau (Picarelli et al., 2005). Les fissures de´coupent la couverture
et permettent le de´placement des blocs vers l’aval par des phe´nome`nes de reptation
(Van Asch et al., 1984). De plus, les ouvertures ge´ne´re´es favorisent l’infiltration
pre´fe´rentielle d’eaux de pluie ou de fonte de neige dans le sol. Cette infiltration
favorise l’absorption d’eau par les mate´riaux du sous-sol et conduit a` diminuer leur
compacite´. A` long terme, le sol peut alors prendre une apparence pseudo-homoge`ne
et non fissure´e Picarelli et al. (2005).
A` l’aide d’instrumentations sur site, Angeli et al. (1998) ont e´tudie´ les relations
entre la pluviome´trie, les variations pie´zome´triques et les de´placements en sur-
face d’un glissement argileux en Italie (Fig. 1.11). Ils ont propose´ que les re´ponses
pie´zome´triques tre`s rapides aux e´ve´nements pluvieux re´sultent de nombreuses fis-
sures interconnecte´es en surface. Ces fissures serviraient de chemin d’infiltration
pre´fe´rentielle pour les eaux de surface, mais aussi de syste`me de drainage rapide
dans les 2 premiers me`tres du sous-sol (Fig. 1.11). L’inte´gration de ces parame`tres
leur a permis de mode´liser avec succe`s les de´placements de surface en liaison avec
la pluviome´trie et l’infiltration d’eau au sein du glissement argileux.
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Figure 1.10 – Cartographie d’un re´seau de fissures au sein d’un glissement argileux en
Italie (Meisina, 2006). a) Densite´, ouverture et profondeur atteinte par les fissures sur un
sol ve´ge´talise´. b) Densite´, ouverture et profondeur atteinte par les fissures sur un sol de´nude´.
c) Coupe AB indiquant la profondeur atteinte par les fissures (localisation sur la figure 1.10b).
Figure 1.11 – Influence de la fissuration sur l’infiltration d’eau et le drainage dans un glisse-
ment argileux des Dolomites italiennes (Angeli et al., 1998).
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Des observations similaires ont e´te´ re´alise´es lors d’une expe´rience d’infiltration
controˆle´e sur un glissement dans des marnes jurassiques du Sud-Est de la France
(re´gion de Dignes-les-Bains) par Grandjean et al. (2009) et Krzeminska et al. (2009).
Ils ont mis en e´vidence des chemins pre´fe´rentiels favorisant l’infiltration d’eau et di-
minuant les forces de re´sistance du massif (cf. e´quation 1.3). De plus, le pre´de´coupage
du massif le rend e´galement plus sensible aux forc¸ages exte´rieurs tels que les se´ismes
(Picarelli et al., 2005).
1.3 Les facteurs de controˆle externes
1.3.1 Histoire morphologique
Les processus ge´ologiques peuvent eˆtre a` l’origine de de´stabilisations. L’e´rosion sui-
vie du retrait d’un glacier a e´te´ propose´ comme un facteur important de de´stabilisation
des versants par de´compression et suppression d’une bute´e en pied (Ballantyne, 2002;
Oppikofer et al., 2008; Moore et al., 2009). Dans le cas du retrait glaciaire, toute-
fois, il semble exister une certaine latence entre le recul du glacier et le de´but de
de´stabilisation du massif (Le Roux et al., 2009). La figure 1.12 illustre le re´sultat
d’une incision fluviale ou glaciaire qui a supprime´ la bute´e de pied et cre´e une topo-
graphie plus marque´e, qui peut diminuer la tenue du massif (Cornforth, 2005).
L’action anthropique, a` des e´chelles temporelles beaucoup plus courtes, ge´ne`re de
nombreux glissements suite a` la mise en place de remblais sur des sols peu stabilise´s







Figure 1.12 – Glissement de terrain cause´ par rupture de la tenue en pied de pente (Cornforth,
2005). L’incision en pied de pente peut eˆtre cause´e par une rivie`re, un glacier ou bien par action
anthropique.
1.3.2 Pluviome´trie et fonte des neiges
De tre`s nombreux travaux ont mis en e´vidence le lien entre la me´te´orologie et
l’activite´ des glissements (parmi d’autres, Iverson, 2000; Picarelli et al., 2004; Coro-
minas et al., 2005; Corsini et al., 2005; Tofani et al., 2006; Matsuura et al., 2008).
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L’effet de la pluviome´trie se re´percute sur l’augmentation de la pression intersti-
tielle via l’infiltration de l’eau dans le sol. Durant un cycle saisonnier, ces auteurs
ont souligne´ que l’activite´ des glissements e´tait pre´fe´rentiellement concentre´e lors des
pe´riodes des plus fortes pre´cipitations en terme d’intensite´ et de dure´e (orages d’e´te´)
ou au moment de la fonte des neiges associe´e a` des e´ve´nements pluvieux marque´s
(fin d’hiver - de´but de printemps). Ces observations ont conduit certains auteurs a`
proposer un syste`me d’alerte en temps re´el (Keefer et al., 1987) ou a` moyen terme
(Aleotti, 2004) en cas de pluies intenses.
L’infiltration d’eau au sein du syste`me suite a` des fortes pluies ou a` la fonte des
neiges favorise la de´stabilisation en agissant de plusieurs fac¸ons. La circulation de
fluides dans des couches a` granulome´trie plus e´leve´e peut augmenter l’effet  couche
savon  en diminuant la cohe´sion intergranulaire. L’augmentation de la pression
interstitielle par infiltration depuis la surface contribue a` diminuer les contraintes
effectives (e´quation 1.3). La hausse (naturelle ou anthropique) du niveau de base de
la nappe a pour effet de diminuer les contraintes effectives (e´quation 1.3), soit de
l’ensemble du massif en cas de pluie, soit de sa partie infe´rieure en cas d’e´le´vation
du niveau de la nappe. En Chine, la mise en eau du barrage des 3 Gorges a diminue´
le facteur de stabilite´ de 30 % des glissements recense´s (Keqiang et al., 2008).
Du point de vue cine´matique, l’acce´le´ration d’un glissement en fonction de la
pression interstitielle s’exprime de la fac¸on suivante (Schulz et al., 2009b) :
m · a = τ ′ − c′ · σ′ tanφ′ = τ ′ − (c− u) · σ′ tanφ′ (1.4)
Avec :
m = masse du glissement par unite´ de surface ;
a = acce´le´ration du glissement le long de la pente ;
τ ′ = contrainte cisaillante effective le long de la surface de rupture ;
c’ = cohe´sion effective (c’ = c - u) ;
σ′ = contrainte normale effective ;
φ′ = angle de frottement effectif ;
c = cohe´sion ;
u = pression interstitielle.
Cette e´quation indique que l’augmentation de la pression interstitielle u conduit a`
une acce´le´ration de l’activite´ du glissement et vice-versa. Dans le cas de glissements
sub-paralle`les a` la pente, le niveau de la nappe controˆle la pression interstitielle
(Schulz et al., 2009b) et influe ainsi sur la cine´matique du mouvement.
1.3.3 Les se´ismes
Les relations entre se´isme et de´clenchement d’un mouvement de terrain sont beau-
coup moins bien documente´es que celles qui concernent le couple pluie / mouvement
de terrain. Cet e´tat de fait provient en partie de ce que ces relations sont moins bien
comprises, mais aussi que les bases de donne´es sont encore relativement re´duites
(Keefer, 2002; Sidle and Hochiai, 2006). Ces dernie`res ont toutefois e´te´ enrichies
depuis quelques de´cennies graˆce a` des e´tudes a posteriori conduites, notamment, a`
l’aide d’analyses combine´es d’images ae´riennes et de terrain (Keefer, 2002).
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Les premiers travaux de synthe`se sur cet aspect sont a` porter au cre´dit de Keefer
(1984). La figure 1.13 pre´sente la surface affecte´e par des mouvements de terrain
en fonction de la magnitude d’un se´isme. Sur la base d’un catalogue de 40 se´ismes
mondiaux, cet auteur a trouve´ une relation logarithmique empirique entre magnitude
d’un se´isme et distance maximum d’occurrence de glissements induits. De la meˆme
manie`re, Rodriguez et al. (1999), ont trouve´ le meˆme type de relation pour un
ensemble de glissements survenus entre 1980 et 1997. Ces relations ont e´te´ e´tendues










































Figure 1.13 – Relation entre la surface affecte´e par des mouvements de terrain et la magni-
tude d’un se´isme (Keefer, 1984).
En paralle`le de ces travaux de recensement, de nombreuses e´tudes se sont penche´es
sur les relations entre, d’une part, les caracte´ristiques des se´ismes et le contexte
morpho-ge´ologique en pre´sence et, d’autre part, le type de mouvement de´clenche´
(Harp and Jibson, 1996; Parise and Jibson, 2000; Picarelli et al., 2005; Bozzano et al.,
2008). En e´tudiant les glissements induits par le se´isme de Northridge en Californie
(17 janvier 1994, M = 6.7), Parise and Jibson (2000) ont remarque´ qu’il n’y avait
pas de relation univoque entre la distance au foyer et le nombre de glissements
induits. Au contraire, ce nombre apparaissait corre´le´ avec la topographie de meˆme
qu’avec la nature ge´ologique du substratum. De surcroˆıt et e´tonnamment, les grands
glissements quaternaires situe´s dans la re´gion d’influence du se´isme n’ont alors pas
e´te´ re´active´s. Au contraire, Harp and Jibson (1996) et Bozzano et al. (2008), ont
reporte´ une re´activation de glissements inactifs ou fossiles par forc¸age sismique.
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Meunier et al. (2007) ont e´tudie´ la de´pendance de la densite´ de mouvements de
terrain co-sismiques et le pic d’acce´le´ration (PGA ; peak ground acceleration) du sol
en fonction de la distance a` l’e´picentre pour les e´ve´nements de Chi-Chi (Taiwan, 20
septembre 199, M = 7.6 ; Fig. 1.14a) et de Northridge (Californie, 17 janvier 1994,
M = 6.7 ; Fig. 1.14b). Les re´sultats sugge`rent, d’une part, une relation line´aire entre
le PGA et la densite´ de mouvements de terrain co-sismiques et, d’autre part, une
re´partition de la densite´ des mouvements par rapport a` l’hypocentre qui semble
suivre une loi d’atte´nuation comparable a` celle de l’e´nergie sismique. Ces re´sultats
indiquent que la re´partition des mouvements de terrain induits par les se´ismes est
relie´e a` l’acce´le´ration du sol.
a) b)
Figure 1.14 – Densite´ de mouvements de terrain et PGA en fonction de la distance a`
l’e´picentre (Meunier et al., 2007). a) Cas du se´isme de Chi-Chi. b) Cas du se´isme de Northridge.
Un autre phe´nome`ne de´clencheur de glissements de terrain et lie´ aux se´ismes est
l’amplification des vibrations re´sultant de la ge´ologie locale (effet de site). Notam-
ment, les bassins se´dimentaires, comble´s par des mate´riaux alluvionnaires peu ou pas
indure´s, qui reposent sur un substratum rocheux, ge´ne`rent des amplifications a` des
fre´quences bien de´termine´es. Havenith et al. (2000, 2003) ont e´tudie´ le glissement de
terrain de Suusamyr (Kirghizstan, Asie centrale), de´clenche´ par le se´isme de Suusa-
myr (M=7.3) en 1992, le long d’une faille distante de moins de 5 km. Cette coule´e
de de´bris correspond a` la re´activation de pre´ce´dentes ruptures. Les e´tudes conduites
au moyen de prospections ge´ophysiques et d’essais ge´otechniques ont montre´ que le
glissement a mobilise´ un volume de 0.5-1×106 m3 d’are´nites quaternaires meubles,
situe´es au-dessus de se´diments ne´oge`nes compacts. Le me´canisme de de´clenchement
semble eˆtre le se´isme de 1992, qui se serait surimpose´ a` une augmentation de la
teneur en eau du massif, en particulier a` l’inte´rieur de fractures cause´es par l’en-
dommagement progressif de la masse instable.
Les vibrations engendre´es par un se´isme peuvent aussi avoir comme conse´quence
la lique´faction des sols. Ces derniers, selon leur nature, peuvent adopter un compor-
tement fluide sous sollicitation sismique. Bien que de nature diffe´rente d’un glisse-
ment de terrain, des phe´nome`nes de lique´faction concomitants de glissements ont
e´te´ reporte´s suite a` un se´isme (Harp et al., 2003).
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Enfin, des perturbations se´dimentaires lacustres (se´ismites, figures d’e´chappement
de fluides, glissements) cause´es par des se´ismes ont e´te´ mises en e´vidence dans des
(pale´o-)lacs alpins (Chapron et al., 1996; Lignier et al., 1998; Chapron et al., 2004) et
une synthe`se re´cente a e´te´ propose´e par Beck (2009). Outre constituer des archives de
la relation sismicite´-glissement, ces formations peuvent eˆtre conside´re´es comme des
figures de discontinuite´ au sein des se´quences se´dimentaires. De telles perturbations
de la se´dimentation (dont la cause ne peut pas eˆtre formellement identifie´e) ont e´te´
observe´es au sein des Argiles du Trie`ves lors de ce travail.
En conclusion, les se´ismes peuvent eˆtre a` l’origine de nombreux mouvements
de terrain. Toutefois, leur effet peut eˆtre complexe a` estimer (relation distance
e´picentrale/nombre de glissements, effet de site, etc.). Ainsi, afin d’appre´hender au
mieux leur influence sur les mouvements de terrain, il convient de prendre en compte
les trois facteurs suivants (Havenith et al., 2002) : le me´canisme au foyer, le trajet
emprunte´ par les vibrations et le contexte morpho-ge´ologique du mouvement.
1.4 Les outils de caracte´risation
Les glissements de terrain affectent des surfaces et des volumes tre`s variables,
allant de quelques m3 a` plusieurs millions de m3. Les outils de reconnaissances
doivent ainsi eˆtre adapte´s a` l’e´chelle du glissement e´tudie´. Plusieurs parame`tres
sont ne´cessaires pour la caracte´risation des glissements :
– la ge´ome´trie (surface et profondeur) ;
– la ge´ologie et les parame`tres me´caniques (texture et structure) ;
– la morphologie (bourrelets, fractures, escarpements, etc.) ;
– l’hydroge´ologie et les circulations de fluides ;
– la cine´matique.
Ces parame`tres peuvent eˆtre obtenus par des techniques ge´ode´siques, ge´otechniques,
hydrologiques et ge´ophysiques. Elles pre´sentent des avantages et des inconve´nients
et doivent eˆtre adapte´es aux cibles recherche´es.
1.4.1 Les me´thodes ge´ode´siques
Les outils ge´ode´siques mesurent la morphologie terrestre et sont tre`s probablement
les premiers a` avoir e´te´ employe´s pour l’e´tude des glissements de terrain. Ils per-
mettent tout d’abord de de´limiter leur extension sur un fond de plan topographique.
De nombreuses techniques, au sol ou ae´roporte´es, offrent la possibilite´ de de´finir de
fac¸on tre`s de´taille´e et pre´cise la morphologie d’un glissement. De plus, la re´pe´tition
de ces mesures dans le temps permet e´ventuellement d’acce´der a` la cine´matique
de ces phe´nome`nes. Une synthe`se bibliographique de l’application des techniques
ge´ode´siques a` l’analyse des mouvements de terrain a e´te´ re´alise´e re´cemment par
Delacourt et al. (2007).
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Cartographie et suivi topographique par tache´ome`tre et GPS
La cartographie au sol des figures morphologiques lie´es au glissement (limites,
fissures, escarpements, contre-pentes, etc.) peut s’effectuer au moyen d’appareils op-
tiques (the´odolite, tache´ome`tre) ou bien par GPS (Global Positioning System). Ces
syste`mes offrent des pre´cisions de l’ordre du centime`tre et des re´solutions qui varient
en fonction des besoins et du nombre de points de mesures sur la surface conside´re´e.
Les appareils optiques fonctionnent par mesure d’angles (et e´ventuellement de dis-
tance dans le cas des tache´ome`tres) entre une source dont la position est connue
et une cible optique. L’application de ces techniques est donc limite´e a` des sites
de´gage´s, sans baˆti ni ve´ge´tation. Dans le cas ou` le nombre de satellites rec¸us est
suffisant (au moins 4), les techniques GPS sont particulie`rement adapte´es a` la car-
tographie de glissements de terrain dans des sites complexes au relief marque´ (Malet
et al., 2002). La pre´cision de´pend du nombre de satellites rec¸us, du temps d’observa-
tion ainsi que des conditions me´te´orologiques. Ces parame`tres doivent eˆtre adapte´s
a` chaque campagne en fonction des objectifs recherche´s.
La mise en place de repe`res ge´ode´siques permanents permet la surveillance des
de´placements en surface au moyen de releve´s pe´riodiques par the´odolite et/ou GPS
(Gili et al., 2000; Malet et al., 2002; Coe et al., 2003; Corsini et al., 2005). Les
repe`res doivent eˆtre ancre´s dans le sol de fac¸on a` refle´ter les de´placements d’un vo-
lume de terrain repre´sentatif. Les donne´es recueillies restent toutefois ponctuelles
et sont ge´ne´ralement de faible re´solution temporelle. La pe´riodicite´ des campagnes
et le nombre de points de mesures doit eˆtre adapte´ a` la taille et aux vitesses de
de´placements de l’objet e´tudie´. Dans le cas de sites a` forts enjeux, il est possible
de mettre en place plusieurs cibles suivies par un appareil optique automatise´ (Du-
ranthon and Effendiantz, 2004). La mise en place de stations GPS permanentes
permet de suivre en continu la position d’un repe`re ponctuel. Ces stations restant
couˆteuses, le choix de l’emplacement est crucial. De plus, ce genre d’instrumenta-
tion peut e´ventuellement eˆtre soumis a` des de´gradations et ne´cessite de nombreuses
pre´cautions de mise en place sur le terrain.
Ge´ne´ration de MNT
La digitalisation des photographies ae´riennes et la re´alisation des cartes topogra-
phiques par photogramme´trie permet d’obtenir des Mode`les Nume´riques de Ter-
rain (MNT) qui fournissent un nuage de points tridimensionnel (x,y,z). L’acce`s a` la
troisie`me dimension fournit, outre l’obtention d’une carte 3D, l’analyse des pentes
en terme d’inclinaison et de direction, par exemple, et permet de localiser les prin-
cipales figures ge´omorphologiques telles que fractures, escarpements, contre-pentes
(Delacourt et al., 2007). Lorsque les de´placements sont supe´rieurs a` la pre´cision
de la technique, la comparaison de MNT re´alise´s a` diffe´rentes pe´riodes fournit une
quantification des mouvements. De cette fac¸on, Baldi et al. (2008) ont de´termine´ la
cine´matique d’un mouvement de terrain de 1.4 km2 dans les Apennins entre 1975
et 2004. A` partir de photographies ae´riennes d’e´chelle 1:13 000 et de stations GPS
permanentes au sol, ils ont pu reconstruire des MNT avec une pre´cision comprise
entre 13 et 36 cm. De la meˆme manie`re, Dewitte et al. (2008) ont e´tabli des MNT de
maille 2 m (pre´cision entre 45 et 65 cm) a` partir de photographies ae´riennes d’e´chelle
1:18 500 a` 1:25 000 prises entre 1952 et 1996. Cette approche leur a permis de suivre
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la cine´matique du mouvement et de mettre en e´vidence une composante rotation-
nelle des structures e´tudie´es. La solution de reconstruction a` partir de photographies
ae´riennes apparaˆıt comme un outil tre`s inte´ressant puisqu’il permet d’obtenir des
MNT a` partir de documents anciens. Toutefois, les pre´cisions spatiales obtenues de-
meurent faibles (quelques dizaines de cm au mieux) et ne permettent pas le suivi de
mouvements lents. De plus, la re´solution temporelle est e´galement faible puisque, en
France par exemple, les campagnes de photographies ae´riennes sont espace´es de 5
ans. Pour les pe´riodes actuelles, une solution pour surmonter ce proble`me consiste
a` re´aliser les photographies a` l’aide d’un drone ou d’un he´licopte`re te´le´commande´
volant a` faible altitude (Delacourt et al., 2007).
Imagerie satellitaire
Depuis quelques anne´es, les techniques interfe´rome´triques permettent d’obtenir
des MNT a` l’aide un radar a` synthe`se d’ouverture (RSO ; en anglais SAR, pour Syn-
thetic Aperture Radar) a` partir d’images satellites prises avec un capteur le´ge`rement
de´place´ entre deux acquisitions ou bien avec deux capteurs diffe´rents pendant une
meˆme phase d’acquisition (Delacourt et al., 2007). Ces techniques fournissent des
images avec une pre´cision de l’ordre du centime`tre (Fruneau et al., 1996; Rott et al.,
1999; Kimura and Yamaguchi, 2000; Squarzoni et al., 2003; Strozzi et al., 2005)
et une re´solution de´came´trique. Le suivi des de´placements consiste a` comparer les
diffe´rences de phase d’images obtenues a` des dates diffe´rentes et d’obtenir un in-
terfe´rogramme diffe´rentiel. Toutefois, le principe de la mesure (inclinaison des rais
radar) la rend sensible aux fortes topographies et parfois inope´rante en zone mon-
tagneuse (Delacourt et al., 2007). De plus, dans le cas de suivi temporel, le chan-
gement d’e´tat du sol (par exemple, la ve´ge´tation) entraˆıne des de´corre´lations qui
masquent le signal recherche´. Finalement, les variations troposphe´riques entre deux
mesures peuvent ge´ne´rer des rotations des phases des signaux visibles sur les in-
terfe´rogrammes. Toutefois, quand les conditions favorables sont re´unies, la re´solution
obtenue permet de quantifier la cine´matique de mouvements lents. Par exemple,
(Rott et al., 1999) ont mis en e´vidence des vitesses moyennes de de´placement de
l’ordre de quelques mm a` quelques cm / an pour un glissement localise´ dans les
Alpes autrichiennes.
LiDAR et TLS
Tre`s re´cemment ont e´te´ de´veloppe´es les techniques LiDAR (Light Detection And
Ranging ; Glenn et al., 2006; Schulz, 2007; Van den Eeckhaut et al., 2007) ae´roporte´es
ou au sol et TLS (Terrestrial Laser Scanning ; Rosser et al., 2005; Jaboyedoff et al.,
2009), fonde´es sur la mesure du temps de trajet d’un faisceau laser entre une source
dont la position est connue et une cible naturelle re´fle´chissante. L’acquisition d’un
nuage de points de haute densite´ (jusqu’a` plusieurs points par m2) ainsi que des
traitements a posteriori qui permettent, notamment, d’enlever les re´flexions dues a`
la ve´ge´tation et au baˆti, fournit un MNT (mode`le nume´rique de terrain) a` haute
re´solution. L’avantage de ces techniques est le temps d’acquisition relativement court
qui permet de re´agir rapidement dans le cas de situations d’urgences. Toutefois, la
qualite´ des donne´es de´pend en partie de la re´flectivite´ des cibles (Jaboyedoff et al.,
2009). Les objets qui re´fle´chissent peu les ondes e´mises ne´cessitent de diminuer la dis-
tance avec la source et contribuent a` augmenter le temps d’acquisition et, dans le cas
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Figure 1.15 – Cartes des de´placements de surface de 4 glissements du Sud-Est de la France
par images satellites SPOT (Delacourt et al., 2007). a) Localisation des glissements. b), d) et
e) Glissements de La Valette, Poche et Super-Sauze, respectivement, nettement visibles. c)
Mouvement de La Clapie`re, peu de´tectable.
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de campagnes ae´roporte´es, a` augmenter son couˆt. Finalement, les donne´es doivent
eˆtre recoupe´es en utilisant diffe´rents points de source, afin de couvrir comple`tement
la cible et d’e´viter les zones d’ombre (i.e. non visibles par la source ; Deparis et al.,
2008). Dans le cas de zones difficiles d’acce`s, il n’est pas toujours possible d’obtenir
une couverture comple`te de l’objet d’e´tude.
Van den Eeckhaut et al. (2007) ont applique´ cette technique pour cartographier
des glissements de terrain affectant une surface de 125 km2 en Belgique. La figure 1.16
pre´sente la comparaison entre le MNT re´alise´ par digitalisation d’une carte topogra-
phique a` l’e´chelle 1:10 000 et celui obtenu par mesures LiDAR sur deux glissements
rotationnels contigus en Belgique. Le MNT LiDAR (maille carre´e de 5 m) pre´sente
une meilleure re´solution que la digitalisation de la carte topographique (maille carre´e
de 20 m) et permet de distinguer les structures internes des glissements, telles que
les escarpements et les contre-pentes. La comparaison de MNT pris a` diffe´rents mo-
ments fournit les zones d’ablation et d’accumulation de mate´riel. Cette approche sur
les glissements de terrain argileux est re´cente (Corsini et al., 2007; Travelletti et al.,
2008; Baldo et al., 2009). Jaboyedoff et al. (2009) ont utilise´, sur un glissement de
terrain rotationnel en Suisse, des MNT espace´s d’un mois pour imager l’e´volution
de la topographie en fonction du temps (Fig. 1.17). Les variations de topographie
obtenues au sein du glissement (Fig. 1.17a) ont mis en e´vidence la composante prin-
cipalement rotationnelle du glissement (Fig. 1.17b).
400 m
a) b) c)
Figure 1.16 – Cartographie d’un glissement de terrain sous couvert forestier par mesure
LiDAR (Van den Eeckhaut et al., 2007). a) MNT construit a` partir de la digitalisation d’une
carte topographique a` 1:10 000. b) Carte du meˆme secteur construite a` partir de mesures
LiDAR. c) Interpre´tation de la carte de b) et de´limitation de deux glissements de terrain
rotationnels (ligne blanche).
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a)
b)
Figure 1.17 – Variations topographiques sur un glissement rotationnel au bord de la rivie`re
Sorge (re´gion de Lausanne, Suisse ; Jaboyedoff et al., 2009). a) Carte des variations de topo-
graphie entre deux campagnes TLS espace´es d’un mois. b) Coupe topographique en travers
du glissement indiquant la composante rotationnelle un mouvement (localisation de la coupe
sur la figure 1.17a).
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1.4.2 Les me´thodes ge´otechniques
Les me´thodes ge´otechniques regroupent plusieurs techniques d’investigation in
situ comme les sondages me´caniques avec essais en forage et les essais ge´otechniques
(par exemple, pe´ne´trome´trie et scissome´trie). Les sondages servent e´galement a`
pre´lever des e´chantillons pour re´aliser des essais de laboratoire. Ces essais peuvent
consister en identifications des parame`tres ge´otechniques comme, par exemple, la
densite´ et la teneur en eau ou en essais me´caniques qui fournissent entre autres les
parame`tres ne´cessaires aux calculs de stabilite´. Ces reconnaissances et essais sont,
pour la plupart, normalise´s. Ils fournissent des informations essentielles mais ponc-
tuelles sur les glissements de terrain.
Les sondages me´caniques et les essais en forage
Les sondages me´caniques (tranche´es, carottages, sondages a` la tarie`re) fournissent
des informations directes sur le sous-sol (nature de la masse glisse´e, profondeur du
substratum, fracturation, e´tat me´canique, niveau d’eau, etc.) avec une re´solution
inde´pendante de la profondeur. La technique ainsi que la machine a` utiliser sont a`
adapter en fonction des objectifs et varient, depuis les carottiers et les tarie`res ma-
nuelles portatifs pour l’investigation jusqu’a` quelques me`tres de profondeur, jusqu’a`
des machines de plusieurs tonnes pour l’investigation a` plusieurs dizaines a` cen-
taines de me`tres de profondeur. En fonction de la technique utilise´e, il est possible
d’enregistrer les parame`tres de forage (vitesse d’avancement, pression d’injection de
fluide, pression sur l’outil, etc.), qui fournissent des informations indirectes sur la
nature des terrains traverse´s. Les sondages a` la tarie`re permettent de pre´lever des
e´chantillons remanie´s pour construire la succession verticale (un log) lithologique et
pour re´aliser des essais d’identification en laboratoire. Les sondages carotte´s per-
mettent de baˆtir un log lithologique avec des coˆtes verticales pre´cises et de disposer
d’e´chantillons peu ou pas remanie´s en vue d’essais me´caniques. Les sondages peuvent
eˆtre comple´te´s et valorise´s par des essais en forage (essais pressiome´triques, essais
d’eau et diagraphies). Toutefois, les reconnaissances me´caniques lourdes qui four-
nissent des informations ponctuelles restent tre`s couˆteuses en raison des difficulte´s
d’acce`s des machines de plusieurs tonnes a` des sites de pente marque´e. La figure 1.18
pre´sente un sondage destructif avec essais pressiome´triques (Me´nard, 1957) conduits
tous les me`tres dans un glissement argilo-marneux. Les 5 premiers me`tres du sous-sol
sont principalement constitue´s d’argiles molles qui reposent sur des marnes grises
compactes. Les essais pressiome´triques indiquent que les 4 premiers me`tres du sous-
sol pre´sentent des caracte´ristiques me´caniques me´diocres (module pressiome´trique
< 4 MPa), ce qui confirmerait les observations lithologiques, et sugge`rerait que la
surface de rupture est situe´e a` l’interface entre les argiles molles et les marnes com-
pactes.
L’e´volution d’un glissement en profondeur peut eˆtre suivie par des instrumenta-
tions en sondages, parmi lesquelles, les techniques inclinome´triques sont couramment
employe´es. Le principe de l’inclinome`tre consiste a` mesurer la de´formation, par rap-
port a` la verticale, d’un tube dispose´ dans un forage et scelle´ au terrain, avec un pas
de mesure le plus souvent me´trique (AFNOR, 1995). L’e´quipement de forages au
moyen de tubes inclinome´triques permet de positionner pre´cise´ment les surfaces de
rupture et de suivre, dans le temps, les de´placements des diffe´rents niveaux identifie´s
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Figure 1.18 – Sondage destructif avec essais pressiome´triques dans un glissement de terrain
argilo-marneux (rapport interne du CETE de Lyon). Les essais pressiome´triques indiquent que
les 4 premiers me`tres du sous-sol pre´sentent des caracte´ristiques me´caniques me´diocres. Ces
terrains correspondent aux formations glisse´es. Em : module pressiome´trique. Pl : Pression
limite.
(Sass et al., 2008). Cependant, les tubes inclinome´triques ne supportent pas des ci-
saillements importants (< 10 cm) et leur dure´e de vie est de´pendante de l’activite´
du glissement. De plus, les releve´s sont ge´ne´ralement ponctuels et ne permettent
pas de disposer d’un bonne re´solution temporelle dans le cas d’un glissement forte-
ment actif. La figure 1.19 pre´sente les re´sultats d’un suivi inclinome´trique effectue´
au sein d’un glissement argilo-marneux. Le tube inclinome´trique a e´te´ mis en place
dans le sondage de la figure 1.18. Les releve´s pe´riodiques sur une pe´riode de 10 mois
indiquent une de´formation du tube a` une profondeur de 4.5 m et un de´placement
relatif cumule´ de 10 mm en surface. Ces re´sultats indiquent la pre´sence d’une surface
de rupture a` une profondeur de 4.5 m et confirment les observations ge´ologiques et
les re´sultats des essais pressiome´triques sur le meˆme site (Fig. 1.18).
Afin de contrevenir a` la forte limitation de la technique inclinome´trique, les exten-
some`tres a` caˆble dispose´s au fond de forages ont e´te´ de´veloppe´s et fournissent une
mesure en continu (Angeli et al., 2000; Corominas et al., 2000). Les extensome`tres
a` caˆble peuvent aussi servir a` mesurer les de´formations en surface.
Essais ge´otechniques in situ
Les parame`tres me´caniques du sous-sol sur les premiers me`tres des glissements
de terrain peuvent eˆtre obtenus par des essais ge´otechniques in situ (scissome`tres,
pe´ne´trome`tres). Ils permettent de caracte´riser la frange superficielle des versants in-
stables, qui est ge´ne´ralement la plus de´structure´e et qui peut servir de re´servoir d’eau
(Maquaire et al., 2002). Les essais scissome´triques consistent a` mesurer la cohe´sion
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Figure 1.19 – Releve´s inclinome´triques conduits dans un glissement de terrain argilo-marneux
avec une surface de cisaillement a` 4.5 m de profondeur (rapport interne du CETE de Lyon).
a) Variations angulaires. b) De´placements relatifs cumule´s. Il s’agit du meˆme sondage que sur
la figure 1.18.
non draine´e d’un volume de sol et a` estimer la re´sistance au cisaillement. Les essais
pe´ne´trome´triques consistent a` mesurer la re´sistance a` l’enfoncement d’une pointe et
a` e´valuer la compacite´ des couches du sous-sol. Les mesures peuvent eˆtre re´alise´es a`
partir d’engins portables (pe´ne´trome`tres dynamiques le´gers a` e´nergie variable) qui
permettent d’effectuer des mesures sur des sites difficiles d’acce`s (Maquaire et al.,
2002). Cette technique d’investigation fournit un profil vertical de re´sistance a` l’en-
foncement qui doit eˆtre e´talonne´ et valide´ pour chaque contexte ge´otechnique. Tou-
tefois, l’interpre´tation doit tenir compte de la teneur en eau variable verticalement
et de son influence sur la compacite´ d’un mate´riau. Dans le cas du pe´ne´trome`tre
le´ger, le train de tiges peu rigide peu facilement de´vier de la verticale et suivre un
niveau particulier de moindres caracte´ristiques me´caniques. Maquaire et al. (2002)
ont applique´ cette technique au sein d’un glissement argilo-marneux du Sud-Est de la
France (Fig. 1.20). La re´alisation d’un sondage pe´ne´trome´trique puis son e´talonnage
par corre´lation avec un profil ge´ologique permettent de calibrer les mesures re´alise´es
(Fig. 1.20a), puis de re´aliser une coupe ge´ologique (Fig. 1.20b). Ce dernier peut
fournir une estimation de l’e´paisseur des formations superficielles ainsi que de la
couverture de´tritique facilement mobilisable (Maquaire et al., 2002). Dans le cas
de sites aise´s d’acce`s, l’utilisation d’un pe´ne´trome`tre dynamique lourd auto-tracte´
permet de s’affranchir partiellement des limitations de la technique le´ge`re.
Essais de laboratoire
Les essais de laboratoire sont divise´s en deux cate´gories. Les essais d’identifiation
(granulome´trie, teneur en eau, densite´, limites d’Atterberg) consistent a` de´finir la
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b)
a)
Figure 1.20 – Sondage pe´ne´trome´trique sur un manteau d’alte´ration dans un glissement de
terrain du Sud-Est de la France (glissement du Laval, re´gion de Digne-les-Bains ; Maquaire
et al., 2002). a) Sondage pe´ne´trogramme expe´rimental et e´talonnage avec le profil ge´ologique.
b) Section ge´ologique de´finie par pe´ne´trome´trie.
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nature du mate´riau. Ces essais sont pour la plupart normalise´s (Philipponnat and
Hubert, 2002). Les pre´le`vements peu remanie´s par carottage peuvent aussi faire l’ob-
jet d’essais me´caniques qui permettent de de´terminer les parame`tres me´caniques du
mate´riau. Parmi ces proprie´te´s, la cohe´sion et l’angle de frottement interne (Lefe`vre
and Schneider, 2002; Cornforth, 2005) sont deux parame`tres ne´cessaires pour re´aliser
des analyses de stabilite´ de pente (e´quations 1.1 et 1.3).
1.4.3 Les me´thodes hydrologiques
La caracte´risation des conditions hydroge´ologiques dans les glissements de terrain
argileux ou de roches meubles fines se conduit ge´ne´ralement au moyen d’instrumen-
tations pie´zome´triques en forages, afin d’identifier les limites des terrains sature´s et
de suivre l’e´volution de la surface de la nappe dans le temps. La mesure se fait soit
ponctuellement au moyen d’un tube pie´zome´trique ouvert (AFNOR, 1996a), soit en
continu par la mise en place de capteurs de pression interstitielle (AFNOR, 1996b).
La figure 1.21 illustre le sche´ma d’installation d’une cellule de mesure pie´zome´trique









Figure 1.21 – Principe de mise en place d’une cellule pie´ziome´trique en forage selon la norme
NFP941572 (AFNOR, 1996b). NH : Niveau hydrostatique.
La mise en place de sondes TDR (Re´flectome´trie en Domaine Temporel) ou ca-
pacitives permet de de´terminer, d’une part, la variation de teneur en eau du sol
et, d’autre part, la position de la zone sature´e. Les techniques par sondes TDR
consistent a` mesurer le temps de trajet aller-retour d’une onde e´lectromagne´tique,
d’une fre´quence de l’ordre du MHz au Ghz, le long d’une ligne de transmission
constitue´e de tiges me´tallique de dimension connue (Fig. 1.22). En premie`re ap-
proche, la vitesse de propagation de l’onde e´lectromagne´tique peut eˆtre de´finie par
(Topp et al., 1980) :
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V = vitesse de propagation de l’onde e´lectromagne´tique (m/s) ;
c = vitesse de propagation de l’onde e´lectromagne´tique dans le vide (3×108 m/s) ;
K = constante die´lectrique (sans dimension).
















Figure 1.22 – Principe de la mesure TDR. t1 : entre´e de l’onde e´lectromagne´tique dans les
tiges ; t2 : fin du parcours de l’onde e´lectromagne´tique dans les tiges.
L’e´tude des variations de la constante die´lectrique en fonction de la teneur en eau
volumique pour plusieurs types de sols par Topp et al. (1980) a fourni une relation
empirique reliant la teneur en eau a` la constante die´lectrique :
θv = −5.3× 10−2 + 2.92× 10−2K − 5.5× 10−4K2 + 4.3× 10−6K3 (1.6)
Avec :
θv = Teneur en eau volumique ;
K = constante die´lectrique.
La mesure de la teneur en eau du sol par technique TDR pre´sente l’avantage d’eˆtre
pre´cise, fiable et de pouvoir fournir une mesure a` haute re´solution temporelle, ce qui
est primordial pour calculer la conductivite´ hydraulique et de´tecter des infiltrations
rapides (Allaire et al., 2009). Ces techniques ne´cessitent toutefois un e´talonnage avec
le mate´riau en place. Topp and Davis (1981) ont utilise´ cette technique pour mesurer,
durant une expe´rience d’infiltration, la teneur en eau d’un profil de sol homoge`ne et
celle du meˆme sol affecte´ par des fissures ouvertes (Fig. 1.23). Les re´sultats indiquent,
dans le cas du sol homoge`ne (Fig. 1.23a) une augmentation progressive de la teneur
en eau avec le temps dans les premiers centime`tres du sol, sans que la teneur en eau
n’augmente en-dessous de 10 cm. En pre´sence de fissures ouvertes (Fig. 1.23b), la
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teneur en eau augmente plus rapidement a` 20 cm de profondeur qu’en surface. Ces
observations indiquent que les fissures servent de chemin d’infiltration pre´fe´rentielle

































Teneur en eau volumique
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Figure 1.23 – E´volution de la teneur en eau volumique d’un sol avec la profondeur durant
une expe´rience d’infiltration (Topp and Davis, 1981) a) dans un sol homoge`ne et b) dans le
meˆme sol affecte´ de fissures ouverte. Le label de chaque courbe correspond au temps passe´
depuis le de´but de l’infiltration, en heures.
1.4.4 Les me´thodes ge´ophysiques
L’e´tude des glissements de terrain a` l’aide de me´thodes ge´ophysiques a e´te´ initie´e
par les travaux pionniers de Bogoslovsky and Ogilvy (1977). Toutefois, la ve´ritable
e´mergence de ces techniques date d’une vingtaine d’anne´es (Jongmans and Garam-
bois, 2007) et correspond a` l’automatisation des acquisitions et a` la ge´ne´ralisation
des outils informatiques, qui permettent d’augmenter le nombre de mesures (i.e.
d’accroˆıtre la re´solution) et d’acce´le´rer le traitement et l’interpre´tation des donne´es.
Ces me´thodes fournissent des informations spatiales continues en 2D et 3D. La
re´pe´tition de ces mesures dans le temps permet e´ventuellement d’obtenir un suivi
4D des objets e´tudie´s. Les techniques ge´ophysiques sont ge´ne´ralement rapides et
faciles a` mettre en place ; elles sont ainsi relativement peu couˆteuses compare´es
aux reconnaissances ge´otechniques. Ne´anmoins, elles ne fournissent pas d’informa-
tion directe : les parame`tres ge´ophysiques de´termine´s doivent eˆtre interpre´te´s en
termes ge´ologique et ge´otechnique. Cette limite est probablement une des causes
de la sous-utilisation de ces techniques dans l’e´tude des mouvements de terrain
(Jongmans and Garambois, 2007). De plus, l’imagerie ge´ophysique (tomographie)
souffre du proble`me de non-unicite´ de la solution de l’inversion des donne´es. Pour
re´soudre ce proble`me, il est alors recommande´, d’une part, d’utiliser plusieurs tech-
niques qui augmentent la fiabilite´ des interpre´tations par la mesure de diffe´rents
parame`tres physiques et, d’autre part, de calibrer les mesures et les interpre´tations
par des essais ge´otechniques (AGAP, 1992). Toutefois, quand elles sont judicieuse-
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ment choisies et implante´es, les me´thodes ge´ophysiques permettent de re´duire les
couˆts d’une campagne de reconnaissances ge´otechniques en optimisant le nombre de
forages ulte´rieurs a` re´aliser. De plus, l’identification d’un parame`tre sensible a` l’ac-
tion du glissement peut permettre de l’utiliser pour le suivi temporel (e.g. Jongmans
et al., 2009; Renalier, 2010).
La prospection ge´ophysique ne´cessite la pre´sence de contrastes de parame`tres phy-
siques pour eˆtre efficace. Ces derniers peuvent avoir plusieurs origines, e´ventuellement
concomitantes dans le cas des glissements :
– contraste lithologique duˆ a` la pre´sence de terrains de nature diffe´rente ;
– contraste hydroge´ologique a` l’interface entre zone sature´e et non-sature´e ou en
cas de circulations de fluides ;
– contraste me´canique, duˆ a` l’endommagement des terrains re´sultant de l’activite´
du glissement.
Me´thodes e´lectriques
La principale me´thode e´lectrique (dite de re´sistivite´) vise a` de´terminer la re´partition
de la re´sistivite´ e´lectrique du sous-sol. Avec la sismique re´fraction, il s’agit de la
me´thode la plus employe´e pour la prospection de subsurface (Reynolds, 1997; Keary
et al., 2002). La re´partition du courant e´lectrique est fonction de la nature des ter-
rains en place, de leur degre´ de fracturation, de la quantite´ d’eau et de la nature de
l’e´lectrolyte.
Les sondages e´lectriques sont la technique de prospection de re´sistivite´ la plus
simple. La mesure consiste a` injecter du courant via un dipoˆle AB et a` mesurer la
diffe´rence de potentiel (ddp) induite aux bornes d’un dipoˆle de mesure MN. Plus
l’e´cartement de MN est grand et plus le volume de terrain ausculte´ (et, corre´lativement
la profondeur) est important. Les mesures en profondeur se font toutefois au de´triment
de la re´solution. Les sondages e´lectriques permettent, au moyen d’une inversion, de
de´terminer un profil 1D de re´sistivite´ en fonction de la profondeur. Ne´anmoins, le
sondage e´lectrique ne prend en compte que les variations verticales de re´sistivite´. En
cas de variations late´rales importantes, les interpre´tations peuvent eˆtre biaise´es.
Cette technique a e´te´ employe´e par Caris and Van Asch (1991) pour de´terminer
les proprie´te´s ge´ophysiques et ge´otechniques d’un glissement dans les Alpes franc¸aises
(secteur de Barcelonnette ; Fig. 1.24). D’apre`s ces auteurs, les re´sultats indiquent
que le bedrock non-glisse´, constitue´ de marnes jurassiques, est situe´ a` une profon-
deur d’environ 5.5 a` 7.5 m et que les courbes, globalement concordantes dans les
deux directions, ne mettent pas en e´vidence de fortes variations late´rales.
Avec le de´veloppement des outils informatiques, la technique du sondage e´lectrique
a e´volue´ pour faire place a` une ve´ritable imagerie de re´sistivite´ (panneau e´lectrique).
Il est maintenant possible de re´aliser des acquisitions de plusieurs centaines a` milliers
de mesures en 2D ou 3D. L’interpre´tation ne´cessite le passage par une phase d’in-
version des donne´es pour obtenir une image en 2D ou 3D de la re´sistivite´ du sous-sol
(Reynolds, 1997). La re´solution diminue aussi avec la profondeur d’investigation.
La tomographie e´lectrique a e´te´ applique´e avec succe`s pour la reconnaissance de
glissements de terrain argileux ou dans des roches meubles fines (Gallipoli et al.,
2000; Friedel et al., 2006; Grandjean et al., 2007; Marescot et al., 2008). Elle a servi
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Figure 1.24 – Sondages e´lectriques conduits par Caris and Van Asch (1991) sur le glissement
de Super-Sauze, a` proximite´ de Barcelonnette (Sud-Est de la France). a) Sondage e´lectrique
Schlumberger le long de l’axe du glissement. L’inversion a fourni une erreur RMS de 4.5 %.
b) Sondage e´lectrique Schlumberger transverse au glissement. L’inversion a fourni une erreur
RMS de 2.6 %.
a` diffe´rencier les unite´s ge´ologiques (Demoulin et al., 2003; Bichler et al., 2004),
a` de´limiter la ge´ome´trie du glissement (interface glissement/substratum ; Bichler
et al., 2004; Lapenna et al., 2005; Grandjean et al., 2006; Sass et al., 2008) et/ou des
niveaux de cine´matiques diffe´rentes a` l’inte´rieur d’un meˆme mate´riau (Schmutz et al.,
2009). Par exemple, Lapenna et al. (2005) ont applique´ la tomographie e´lectrique
pour imager un glissement dans des argiles du Sud de l’Italie (Fig. 1.25). L’image
e´lectrique permet de diffe´rencier la masse argileuse et sature´e du glissement, de faible
re´sistivite´ (5-20W.m), du substratum, compose´ d’argiles non de´forme´es de re´sistivite´
plus e´leve´e (> 30W.m). Ils ont obtenu une erreur RMS (root mean square, erreur au
sens des moindres carre´s) finale entre le mode`le et les donne´es de 12.2 %, ce qui
signifie que le mode`le n’explique pas de fac¸on entie`rement satisfaisante les donne´es.
Cet e´cart important peut en partie s’expliquer par l’utilisation du protocole dipoˆle-
dipoˆle qui fournit une tre`s bonne re´solution mais un rapport signal sur bruit me´diocre
(Reynolds, 1997). Toutefois, la comparaison avec les essais ge´otechniques indique
une bonne correspondance entre les faibles re´sistivite´s et le corps du glissement
(Fig. 1.25). Les tomographies de re´sistivite´ peuvent, dans ce cas, fournir une image
2D continue du corps du glissement.
L’application re´pe´te´e dans le temps de la tomographie e´lectrique peut e´ventuellement
permettre de de´tecter les chemins pre´fe´rentiels d’infiltration d’eau dans la frange
non sature´e du sol et de de´terminer un mode de transfert privile´gie´ d’eau depuis
la surface (Amidu and Dunbar, 2007). Cette approche par suivi temporel a e´te´ ap-
plique´e a` des suivis d’infiltration dans des sols (Descloitres et al., 2003; Michot et al.,
2003; Schwartz et al., 2008; Cle´ment et al., 2009), ainsi que dans des glissements
argileux et marneux (Friedel et al., 2006; Grandjean et al., 2009; Krzeminska et al.,
2009). En particulier, Krzeminska et al. (2009) ont re´alise´ des tomographies re´pe´te´es
dans le temps pendant une expe´rience d’infiltration provoque´e au sein d’un glisse-
ment argilo-marneux (Fig. 1.26). Les tomographies montrent une diminution des
re´sistivite´s dans le temps, d’abord visible au droit d’une zone d’infiltration, puis
le long de la pente. Cette e´volution est attribue´e a` l’augmentation d’humidite´ du
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Figure 1.25 – Tomographie e´lectrique dipoˆle-dipoˆle sur un glissement argileux dans les Apen-
nins, au Sud de l’Italie (Lapenna et al., 2005). L’erreur RMS e´leve´e (> 10 %) indique que le
mode`le n’explique pas les donne´es de fac¸on satisfaisante.
sous-sol a` un endroit particulier, suite a` l’infiltration puis au transit d’eau le long
de la pente.
En paralle`le des me´thodes actives de re´sistivite´, les techniques passives de mesures
de potentiels spontane´s (PS) ont e´te´ applique´es au suivi des glissements de terrain
argileux. Le principe de cette technique consiste a` mesurer le potentiel e´lectrique
cre´e´ de fac¸ons diverses par des interactions e´lectrochimiques entre des mine´raux, des
processus e´lectrocine´tiques, un gradient de tempe´rature ou de pression interstitielle
(Kilty, 1984). Dans l’e´tude des glissements de terrain, le potentiel e´lectrocine´tique,
ou d’e´lectrofiltration, fournit des informations sur les circulations de fluides. Ce po-
tentiel est ge´ne´re´ par la polarisation qui re´sulte du couplage entre la solution ionique
qui circule et la double couche (dite de Helmoltz) des parois capillaires du milieu
poreux (Corwin, 1976). Les sources de ce potentiel peuvent provenir de l’e´coulement
lui-meˆme mais aussi de contrastes de la conductivite´ e´lectrique du sous-sol. Il est
donc recommande´ d’effectuer, en paralle`le des mesures de PS, des reconnaissances
de re´sistivite´. Le mate´riel de prospection est simple et consiste en deux e´lectrodes
impolarisables et un voltme`tre a` haute impe´dance d’entre´e. Cette technique a e´te´
applique´e au glissement argileux de Giarrossa en Italie par Lapenna et al. (2003).
La figure 1.27 pre´sente des cartes de SP re´alise´es en avril et en septembre 1999.
Les deux figures indiquent une anomalie ne´gative dans la zone d’ablation du glis-
sement et une anomalie positive dans la zone d’accumulation. Ces re´sultats ont
e´te´ interpre´te´s comme une circulation de fluides depuis la zone d’ablation vers la
zone d’accumulation. De plus, les gradients observe´s en pied de pente correspondent
bien a` la limite du glissement et sugge´reraient des me´canismes d’infiltration depuis
l’exte´rieur vers l’inte´rieur du glissement a` cet endroit, ce qui est cohe´rent avec l’e´tat
de´structure´ du mate´riau a` cet endroit.
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Figure 1.26 – Tomographies e´lectriques temporelles re´alise´es pendant une expe´rience d’infil-
tration provoque´e dans un glissement argilo-marneux du Sud-Est de la France (glissement du
Laval, re´gion de Digne-les-Bains ; Krzeminska et al., 2009). Haut : Tomographies e´lectriques
temporelles. Bas : sondages e´lectriques temporels extraits des tomographies.
Figure 1.27 – Mesures de potentiels spontane´s sur le glissement argileux de Giarrossa en
Italie (Lapenna et al., 2003). La ligne pointille´e repre´sente le contour du glissement
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Me´thodes sismiques
La prospection sismique a pour but de caracte´riser le sous-sol au moyen de la me-
sure de vibrations naturelles (me´thodes passives) ou provoque´es (me´thodes actives ;
Reynolds, 1997). La technique de prospection de sub-surface la plus employe´e ac-
tuellement reste la sismique re´fraction qui est une me´thode active. Elle vise a` de´finir
la distribution en profondeur des vitesses de propagation des ondes de volume de
compression (ondes P) et/ou de cisaillement (S) en utilisant les temps des premie`res
arrive´es. L’action me´canique du mouvement de terrain tend ge´ne´ralement a` re´duire
les vitesses de propagation (ondes P et S) des parties glisse´es, qui se diffe´rencient des
massifs stables par des valeurs plus faibles (Caris and Van Asch, 1991; Glade et al.,
2005; Jongmans et al., 2009). La sismique re´fraction est alors utilise´e pour de´finir la
profondeur du substratum (Giraud et al., 1981; Demoulin et al., 2003) et/ou de la
nappe (Caris and Van Asch, 1991).
En cas de nappe proche de la surface, la vitesse des ondes P (Vp) dans un sol
ne montre pas de variation sensible avec l’endommagement du mate´riau (Godio
et al., 2006; Jongmans et al., 2009). Au contraire, l’utilisation des ondes S permet
de s’affranchir de ce proble`me (pas de cisaillement dans les fluides). Jongmans et al.
(2009) ont ainsi montre´ qu’il e´tait possible d’identifier, d’une part, les surfaces de
glissement au sein d’une masse argileuse sur le site d’Avignonet et, d’autre part, une
diminution de la vitesses des ondes S (Vs) le long de la pente, au fur et a` mesure
que les de´formations sont plus intenses. La vitesse des ondes S semble anti-corre´le´e
avec l’augmentation de la de´structuration du massif sous l’action du glissement.
Le parame`tre Vs pourrait ainsi eˆtre utilise´ pour caracte´riser l’e´tat d’endommage-
ment d’un massif argileux instable. La figure 1.28 pre´sente un profil de sismique
re´fraction en ondes P et en ondes S conduit par Me´ric (2006) sur le glissement de
Le´az, dans la re´gion d’Annecy. Le glissement se situe au sein d’argiles lite´es d’origine
glacio-lacustre. L’interpre´tation en re´fraction indique la pre´sence de deux interfaces
identiques en ondes P et en ondes S. La deuxie`me interface de´tecte´e en ondes S,
situe´e a` une profondeur de 10 m, correspond avec la surface de cisaillement observe´e
sur un sondage (Fig. 1.28). En ce qui concerne les ondes P, cette interface serait
plutoˆt due au toit de la nappe, localise´ e´galement a` cette profondeur.
Cette technique de prospection pre´sente l’avantage d’eˆtre relativement simple et
rapide a` mettre en œuvre. Toutefois, son application ne´cessite une augmentation
des vitesses avec la profondeur (Keary et al., 2002). Ce point est souvent le cas des
glissements de terrain, puisque les ondes P et les ondes S sont ge´ne´ralement plus
faibles au sein de la masse glisse´e que celles du substratum (Jongmans and Ga-
rambois, 2007). Une autre limite de cette technique dans l’e´tude des glissements de
terrain provient de sa relative faible profondeur d’investigation (quelques dizaines
de me`tres). Celle-ci est due a` la me´thode elle-meˆme, qui ne´cessite des profils en
moyenne 3 a` 5 fois plus longs que la profondeur d’investigation et a` l’atte´nuation
importante des ondes sismiques dans ces milieux ge´ne´ralement he´te´roge`nes (Jong-
mans and Garambois, 2007). De ce fait, la source doit eˆtre relativement e´nerge´tique
afin de pre´senter un rapport signal/bruit suffisant. Dans le cas de milieux fortement
bruite´s, ou de grands profils, l’utilisation de sources explosives peut eˆtre ne´cessaire.
Finalement, l’application de la sismique re´fraction classique est restreinte a` des mi-
lieux de ge´ome´tries relativement simples, pre´sentant des re´fracteurs continus. Les
glissements de terrain sont cependant des milieux tre`s he´te´roge`nes pre´sentant des
contrastes de proprie´te´s sismiques dans toutes les directions.
42










Figure 1.28 – Sismique re´fraction en ondes P et en ondes S sur un glissement argileux des
Alpes du nord (glissement de Le´az, re´gion d’Annecy ; Me´ric, 2006). ag : argiles grises ; mw :
argiles sableuses a` blocs.
L’imagerie par tomographie de re´fraction 2D ou 3D (en Vp ou Vs) ne´cessite une
quantite´ de donne´es d’entre´es plus importante mais permet d’imager les variations
late´rales et verticales de vitesse via un processus d’inversion (Reynolds, 1997). Dans
l’e´tude de glissements de terrain, cette me´thode a e´te´ utilise´e a` partir d’ondes P et/ou
S pour de´limiter la position du substratum, de la nappe ou de surfaces de rupture
(Lapenna et al., 2005; Me´ric, 2006; Go¨ktu¨rkler et al., 2008; Jongmans et al., 2009).
Grandjean et al. (2009) ont utilise´ cette me´thode pour caracte´riser un glissement
argilo-marneux du Sud-Est de la France (Fig. 1.29). L’image 2D de Vp montre la
pre´sence de deux couches superficielles de vitesses 300-600 m/s puis 600-1200 m/s,
qui correspondent respectivement au mate´riau remanie´ et accumule´. Le substra-
tum sismique sous-jacent est caracte´rise´ par une vitesse Vp supe´rieure a` 1200 m/s
qui correspond au bedrock marneux. Cette interpre´tation a e´te´ confirme´e par des
essais ge´otechniques. Les tomographies de re´fraction de Vs (en configuration SH)
applique´es aux glissements de terrain argileux sont encore assez peu employe´es, en
raison de la difficulte´ de ge´ne´rer des ondes S.
L’analyse des ondes re´fle´chies (sismique re´flexion) est e´galement applique´e, bien
que de fac¸on moins fre´quente, pour la reconnaissance des glissements de terrain
(e.g. Bruno and Marillier, 2000; Bichler et al., 2004). Cette technique est en effet
plus lourde a` mettre en œuvre et a` traiter. Les re´flexions se produisent lorsque
il existe un contraste d’impe´dance acoustique de part et d’autre d’une interface et
l’e´nergie re´fle´chie est d’autant plus importante que le contraste d’impe´dance est e´leve´
(Telford et al., 1990). La re´solution des sections finales de´pend du contenu fre´quentiel
des ondes enregistre´es. La re´solution verticale the´orique (capacite´ a` de´tecter une
couche d’e´paisseur minimale h) est classiquement de´finie comme e´tant le quart de la
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Figure 1.29 – Tomographie sismique de Vp dans un glissement argilo-marneux du Sud-Est
de la France (glissement du Laval, re´gion de Digne-les-Bains ; Grandjean et al., 2009).
longueur d’onde du signal enregistre´ (Keary et al., 2002). Dans la pratique, toutefois,
cette valeur est souvent ramene´e a` la moitie´ de la longueur d’onde.
Cette technique a e´te´ utilise´e par Travelletti et al. (2010) sur un glissement au
sein de formations gypseuses en Suisse (Fig. 1.30). L’image de sismique re´flexion
en ondes P montre la pre´sence de plusieurs interfaces, plus ou moins continues
late´ralement, qu’il est possible de relier a` des surfaces de ruptures (20 a` 30 m) et a`
des structures ge´ologiques, ou des surfaces de ruptures en profondeur (entre 60 et
100 m de profondeur).
Figure 1.30 – Profil de sismique re´flexion en ondes P dans un glissement au sein de formations
gypseuses en Suisse (Travelletti et al., 2010).
Aucune e´tude par sismique re´flexion de glissements de terrain argileux ne semble
avoir e´te´ reporte´e a` ce jour. Toutefois, les travaux re´cents de sismique re´flexion en
ondes S mene´s par Pugin et al. (2009) ont montre´ qu’il est possible d’obtenir une
image a` haute re´solution de formations superficielles et de diffe´rencier des facie`s re-
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lativement comparables en terme me´canique (sables et graviers par exemple). Cette
technique pourrait e´ventuellement fournir des re´sultats probants pour caracte´riser
les glissements de terrain argileux.
Les ondes de surface sont de plus en plus utilise´es en prospection sismique de
subsurface (Socco and Jongmans, 2004). Ces ondes, qui se propagent paralle`lement
a` la surface du sol, sont le re´sultat de la conversion d’ondes de volumes dues aux
interfaces pre´sentes (Stein and Wysession, 2003). Les ondes de Rayleigh re´sultent
de la conversion combine´e d’ondes P et d’ondes SV (ondes S polarise´es verticale-
ment), tandis que les ondes de Love sont le re´sultat de la conversion d’ondes SH
(ondes S polarise´es horizontalement). Pour des sources superficielles, les ondes de
surface sont tre`s e´nerge´tiques et ont la proprie´te´ d’eˆtre dispersives en milieu ver-
ticalement he´te´roge`ne. Dans ce cas, leur vitesse est fonction de la fre´quence et la
profondeur de pe´ne´tration est d’autant plus importante que la longueur d’onde est
grande (Socco and Strobbia, 2004). La propagation e´tant principalement influence´e
par la vitesse des ondes S (Vs), l’inversion de la courbe de dispersion (vitesse de
groupe, ou de phase, en fonction de la fre´quence) permet de construire une coupe
1D de la re´partition de Vs en fonction de la profondeur (Socco and Strobbia, 2004).
L’enregistrement des ondes de surface peut se faire au moyen de sources actives
ou passives, puisqu’il a e´te´ montre´ que la majorite´ du bruit de fond sismique est
compose´ d’ondes de surface (par exemple ; Bonnefoy-Claudet et al., 2006b). Dans
le premier cas, l’acquisition pre´sente l’avantage de pouvoir eˆtre conduite en meˆme
temps qu’un profil de sismique re´fraction, si des ge´ophones suffisamment basses
fre´quences sont employe´s. Dans le deuxie`me cas, elles peuvent eˆtre enregistre´es au
moyen d’un re´seau de bruit de fond sismique compose´ de plusieurs capteurs. Cepen-
dant, l’inversion de la courbe de dispersion est fonde´e sur l’hypothe`se de structure
1D du sous-sol. Dans le cas de glissements de terrain, cette hypothe`se est rarement
valide aux grandes e´chelles et il est ne´cessaire d’adapter la longueur du profil e´tudie´
pour pouvoir satisfaire l’hypothe`se 1D. Finalement, l’inversion, mene´e au moyen de
diffe´rents algorithmes, souffre de non-unicite´ et les re´sultats doivent eˆtre calibre´s par
d’autres me´thodes ge´ophysiques et/ou des essais ge´otechniques.
Malgre´ l’utilisation croissante de cette technique ces dernie`res anne´es, elle reste
peu employe´e dans l’e´tude des glissements de terrain (Jongmans and Garambois,
2007), probablement en raison d’importantes he´te´roge´ne´ite´s late´rales au sein de ces
milieux (Grandjean and Bitri, 2006). Me´ric et al. (2007) ont utilise´ l’inversion des
ondes de Rayleigh sur le glissement argileux de Super-Sauze (Fig. 1.31). Les donne´es
ont e´te´ acquises au moyen d’un re´seau de bruit de fond sismique, conjointement
avec une acquisition active (24 ge´ophones 4.5 Hz espace´s de 10 m) pour ve´rifier la
cohe´rence des deux me´thodes. La figure 1.31 pre´sente le mode`le de terrain ainsi que
les courbes de dispersion expe´rimentales et the´oriques obtenues par me´thode active
(Figs. 1.31a et 1.31b, respectivement) et par me´thode passive (Figs. 1.31c et 1.31d,
respectivement). Les deux courbes de dispersion sont cohe´rentes, sauf aux basses
fre´quences. Les mode`les de terrain fournis indiquent une couche superficielle d’une
e´paisseur moyenne d’une vingtaine de me`tres avec une vitesse Vs de l’ordre de 260-
300 m/s qui correspond a` la masse instable. Ces re´sultats sont cohe´rents avec les
images de tomographie e´lectrique obtenues dans la meˆme e´tude. En profondeur, la
vitesse du substratum est tre`s mal contrainte par le bruit de fond (Figs. 1.31c et
1.31d) tandis qu’elle semble plus robuste par me´thode active (Figs. 1.31a et 1.31b).
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Figure 1.31 – Inversion des ondes de surface dans un glissement argilo-marneux du Sud-Est
de la France (glissement de Super-Sauze ; Me´ric et al., 2007). a) Mode`le Vs-profondeur a`
partir des ondes de surface ; b) Courbe de dispersion expe´rimentale (points noirs) et the´orique
a` partir des ondes de surface. c) Mode`le Vs-profondeur a` partir du bruit de fond sismique en
re´seau ; d) Courbe de dispersion expe´rimentale (avec incertitude) et the´orique a` partir du bruit
de fond sismique en re´seau. L’erreur est repre´sente´e par une e´chelle de couleur en niveaux de
gris.
Grandjean and Bitri (2006) ont propose´ la technique 2M-SASW (Multifold and
Multichannel Spectral Analysis of Surface Waves) pour obtenir des images 2D de
Vs. Cette me´thode est une extension de la technique SASW et consiste en une
sommation de tirs a` diffe´rentes positions pour un ensemble constant de capteurs.
Cette me´thodologie ame´liore le rapport signal/bruit des enregistrements tout en
permettant la construction d’une courbe de dispersion locale qui respecte au mieux
l’hypothe`se 1D du sous-sol. De plus, le re´alisation de tirs a` diffe´rentes positions, et
pour des distances suffisantes, permet de s’affranchir des effets de champ proche.
L’image 2D de Vs est obtenue en interpolant spatialement les profils 1D de Vs
re´sultant de l’inversion des courbes de dispersion locales. Ils ont applique´ la technique
sur le glissement marneux de Super-Sauze, dans le Sud-Est de la France (Fig. 1.32).
L’image de Vs obtenue permet de diffe´rencier la masse instable, caracte´rise´e par
de faibles vitesses au centre de l’image (Vs< 900 m/s), tandis que le substratum a
des vitesses Vs comprises entre 900 et 1400 m/s. L’image met aussi en e´vidence, au
centre du glissement, une zone de plus faibles vitesses (Vs< 350 m/s) correspondant
a` la zone active du glissement.
La technique H/V est une me´thode simple et rapide a` mettre en œuvre, qui
ne ne´cessite qu’un seul capteur. Les mesures peuvent ainsi eˆtre effectue´es par une
seul personne et, en fonction des conditions d’acce`s, il est possible de re´aliser au
moins une dizaine de mesures de quelques dizaines de minutes chacune par jour. Le
principe de la me´thode consiste a` enregistrer le bruit de fond au moyen d’un capteur 3
composantes (2 horizontales perpendiculaires entre elles et une verticale) et a` faire le
rapport entre la moyenne quadratique des spectres horizontaux et le spectre vertical.
Dans le cas d’un milieu 1D avec une couche meuble qui surmonte un substratum,
ce rapport spectral est associe´ a` la fre´quence de re´sonance de la couche supe´rieure
et peut eˆtre estime´, en premie`re approche, par la relation suivante (Haskell, 1960) :
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Figure 1.32 – Profil 2D de Vs a` partir de la technique 2M-SASW applique´e au glissement






f0 = fre´quence de re´sonance de la couche meuble (Hz) ;
Vs = Vitesses des ondes S dans la couche meuble (m/s) ;
H = e´paisseur de la couche meuble (m).
Ainsi, si la valeur moyenne de Vs de la colonne de sol est connue, il est pos-
sible de de´terminer l’e´paisseur de cette couche. Cet outil a e´te´ initialement utilise´
pour caracte´riser les effets de site (e.g. fre´quence de re´sonance, facteur d’amplifi-
cation ; pour une revue re´cente, voir Bonnefoy-Claudet et al., 2006b). Depuis, il a
e´te´ employe´ comme outil de prospection pour caracte´riser le remplissage des bassins
et valle´es se´dimentaires (Delgado et al., 2000b; Parolai et al., 2002). Par exemple,
Ibs-von Seht and Wohlenberg (1999) ont utilise´ la technique H/V pour de´terminer
l’e´paisseur de remplissage d’une valle´e (Fig. 1.33). La colonne de se´diments contient
des formations tertiaires et quaternaires meubles et elle repose sur un substratum
d’aˆge Carbonife`re. Les re´sultats, pre´sente´s sur la figure 1.33, indiquent une bonne
corre´lation ge´ne´rale entre l’e´paisseur de´termine´e par technique H/V et les re´sultats
fournis par plusieurs sondages de reconnaissance. Il semble ainsi que cette me´thode
peut eˆtre utilise´e comme outil de prospection pour de´terminer l’e´paisseur d’un rem-
plissage se´dimentaire. Toutefois, dans le cas de valle´es encaisse´es, Gue´guen et al.
(2007) et Le Roux (2009) ont montre´ que, sur les bords des valle´es, la topogra-
phie prononce´e pouvait ge´ne´rer des effets 2D voire 3D. Cet effet pourrait fausser les
mesures et conduire a` des erreurs d’estimation importantes des e´paisseurs (> 10 %).
Fusion de donne´es ge´ophysiques
Afin d’approfondir les interpre´tations ge´ophysiques en terme de caracte´risation
hydro-me´canique d’un massif argileux instable, Grandjean et al. (2007) ont propose´
une me´thodologie de fusion de donne´es ge´ophysiques (Vp, Vs et ρ) par logique
floue. Le parame`tre Vp fournit des informations sur le degre´ de fracturation, Vs sur
la de´formation cisaillante et la re´sistivite´ ρ sur le degre´ de saturation. Le principe de
la logique floue consiste a` de´finir des me´ta-hypothe`ses a` partir de chaque parame`tre
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Figure 1.33 – De´termination de l’e´paisseur de remplissage d’une valle´e se´dimentaire par
technique H/V ; modifie´ d’apre`s (Ibs-von Seht and Wohlenberg, 1999). Les traits verticaux
correspondent a` des sondages me´caniques. Les cercles indiquent la position du substratum
de´termine´e par technique H/V.
ge´ophysique. La figure 1.34 pre´sente les diffe´rentes possibilite´s d’e´tat du sous-sol (les
me´ta-hypothe`ses) du glissement du Laval (re´gion de Digne-les-Bains) a` partir des
donne´es ge´ophysiques (Grandjean et al., 2009). La figure 1.34a de´finit la possibilite´
de pre´sence de fissures de tension en fonction de la vitesse Vp. Cette possibilite´
est de 1 pour des vitesses Vp infe´rieures a` 500 m/s et de 0 pour des vitesses Vp
supe´rieures a` 1500 m/s. Entre ces valeurs, la possibilite´ e´volue line´airement avec la
vitesse. De la meˆme manie`re, la possibilite´ de saturation du sol est de´finie a` partir de
la re´sistivite´ ρ (Fig. 1.34b) et la possibilite´ de forte porosite´ a` partir de la diffe´rence
des lenteurs de Vs et Vp (Fig. 1.34c). La figure 1.34d pre´sente le re´sultat de la fusion
des donne´es ge´ophysiques de Vp et ρ pour fournir une image de la possibilite´ que le
sol soit affecte´ par des fissures et sature´ en eau. Cette possibilite´ est e´leve´e (0.8 a` 1)
pour les 0.1 a` 10 premiers me`tres du sous-sol. En profondeur, cette valeur se situe
entre 0.4 et 0.6 et semble correspondre au substratum sain. Ces re´sultats indiquent
de fortes possibilite´s pour que l’eau s’infiltre et circule dans cette couche superficielle.
Un des avantages de cette me´thodologie de fusion des donne´es ge´ophysiques est de
fournir des images compre´hensibles pour des non-spe´cialistes en ge´ophysique.
1.4.5 Strate´gie de caracte´risation
La de´termination de l’e´paisseur des formations argileuses sur une surface qui en-
globe les glissements d’Avignonet et d’Harmalie`re ne´cessite une technique le´ge`re (au
vu des conditions d’acce`s dans la combe d’Harmalie`re), simple a` mettre en œuvre,
qui offre un rendement important et dont le traitement soit relativement simple et
robuste. La sismique re´flexion permettrait de de´tecter l’interface entre les argiles et
le substratum mais avec des rendements faibles. Au contraire, la technique H/V par
mesure du bruit de fond sismique re´pond a` l’ensemble des crite`res.
La caracte´risation du glissement d’Avignonet doit permettre de de´tecter des varia-
tions late´rales et en profondeur des proprie´te´s des argiles. Ces reconnaissances seront
conduites a` l’aide de re´fraction sismiques en ondes P et en ondes S. Les donne´es sis-
miques seront interpre´te´es par tomographie de vitesse ainsi qu’en terme d’analyses
d’ondes re´fle´chies et d’atte´nuation des ondes de surface. Conjointement, des profils
de re´sistivite´ seront re´alise´s afin de de´terminer des variations hydroge´ologiques du
sous-sol. Les interpre´tations ge´ophysiques seront e´talonne´es a` partir de vitesses de
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d
Figure 1.34 – Fusion de donne´es ge´ophysiques par logique loue (Grandjean et al., 2009).
de´placement mesure´es en surface et d’observations hydroge´ologiques.
L’e´tude d’une zone tre`s active du glissement d’Avignonet, affecte´e par de nom-
breuses fissures ouvertes, et la surveillance temporelle des infiltrations sur les pre-
miers me`tres du sous-sol sera conduite avec plusieurs techniques. Le site sera ca-
racte´rise´ au moyen d’une cartographie morphologique. Sur les zones de fissure de´tecte´es,
les tomographies de re´sistivite´ e´lectrique permettront de de´terminer les variations
hydrologiques et e´ventuellement de mettre en e´vidence des zones d’infiltrations sub-
verticales pre´fe´rentielles au droit des fissures. L’e´tude de l’atte´nuation des ondes de
surface permettra de de´terminer la profondeur atteinte par les fissures. Des son-
dages me´caniques et des essais ge´ophysiques en sondage, accompagne´s d’essais de
laboratoire sur e´chantillons serviront a` e´talonner les interpre´tations ge´ophysiques.
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Chapitre2
Contextes ge´ologique et ge´otechnique du
glissement d’Avignonet
Le Trie`ves est une re´gion situe´e a` une quarantaine de km au Sud de Grenoble, dans
les Alpes de l’ouest, au droit du sillon subalpin. Il s’agit d’une zone de plateau d’une
surface d’environ 300 km2 et d’une altitude me´diane de 860 m environ en conside´rant
la re´gion de´limite´e sur la figure 2.1 1. Le Trie`ves est limite´, a` l’Ouest et au Sud, par
les massifs carbonate´s du Vercors et du De´voluy, respectivement (Fig. 2.1). A` l’Est,
la bordure est constitue´e par la terminaison Sud du massif cristallin externe de
Belledonne. Au Nord, le relief s’abaisse progressivement en direction de la basse-
valle´e du Drac et du bassin de Grenoble.
En terme climatique, le Trie`ves se situe a` la limite des Alpes du Nord et du
Sud. Cette re´gion est caracte´rise´e par un climat de type sub-me´diterrane´en sous in-
fluence alpine (Robequain, 1922). Ses caracte´ristiques principales sont des maxima
de pre´cipitation en automne puis en e´te´, un hiver pouvant eˆtre rigoureux et nei-
geux, et une saison d’e´te´ marque´e par la se´cheresse. L’activite´ de ces glissements
est ge´ne´ralement saisonnie`re et les de´placements les plus importants se situent
ge´ne´ralement apre`s de forts e´pisodes pluvieux et/ou des pe´riodes de fonte de neige
(Giraud et al., 1991; Van Asch et al., 1996).
Environ 15 % du Trie`ves est affecte´ par des glissements de terrain, re´partis sur
l’ensemble de la re´gion et localise´s au sein des massifs argileux (Lorier and Des-
varreux, 2004b). Les plus repre´sentatifs, ou tout au moins les plus e´tudie´s, sont,
du Nord vers le Sud (Fig. 2.1), les glissements de Saint-Guillaume (Me´ric et al.,
2007; Van Asch et al., 2009), de Sinard (Avignonet et Harmalie`re ; Blanchet, 1988;
Vuillermet, 1990; Jongmans et al., 2009; Renalier, 2010), de Monestier-de-Clermont
(Feregotto, 2008) et du Monestier-du-Percy (Giraud et al., 1991; Van Asch et al.,
2009). On peut y ajouter les sites de La Mure (Van Asch et al., 1984; Van Genuchten
and Van Asch, 1988) et de La Salle-en-Beaumont (Moulin and Chapeau, 2004), dont
le contexte pale´oge´ographique est e´quivalent a` celui du Trie`ves, bien que situe´s en
re´gions bordie`res.
1. Le Trie`ves ge´ographique de´bute, en re´alite´, au Sud de Monestier-de-Clermont et le secteur
de Sinard est compris dans la re´gion de la basse-valle´e du Drac. Dans le cadre de ce travail, la
re´fe´rence au Trie`ves est faite en terme pale´oge´ographique (le lac du Trie`ves) et inte`gre le secteur
de Sinard.
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Figure 2.1 – Ge´ographie et place du Trie`ves dans les massifs externes des Alpes. Le mode`le
nume´rique de terrain (IGN 50 m) indique le relief actuel. Les coordonne´es sont kilome´triques
et exprime´es dans le syste`me Lambert-93 (sauf mention contraire, ce syste`me sera conserve´
par la suite). Le polygone pointille´ noir et blanc indique le contour du Trie`ves ge´ographique. Le
cadre noir correspond au site d’e´tude. SG : Saint-Guillaume ; MdC : Monestier-de-Clermont ;
MdP : Le Monestier-du-Percy ; SeB : La Salle-en-Beaumont.
2.1 Contexte ge´ologique ge´ne´ral
2.1.1 Contexte ge´ologique ante´ glaciations
Le sillon subalpin est une de´pression marque´e dans la morphologie qui comprend,
dans le secteur d’e´tude et du Nord au Sud, la valle´e du Gre´sivaudan et la valle´e du
Drac (Fig. 2.1). Elle se´pare les massifs subalpins a` l’ouest (Chartreuse, Vercors et
De´voluy) des Massifs cristallins externes a` l’est (Belledonne et Pelvoux). La figure 2.2
pre´sente le sche´ma structural re´gional entre les Bauges et le De´voluy. Au niveau du
Trie`ves, le sillon subalpin est beaucoup moins marque´ dans la morphologie actuelle
et il se se´pare en deux (valle´es du Drac et de la Gresse ; Monjuvent, 1978). Dans le
secteur de Sinard, ce sillon est constitue´ de marnes et calcaires marneux du Lias et
du Dogger, pente´s vers l’Ouest de 40 a` 60˚(Debelmas, 1967).
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La figure 2.3 pre´sente une coupe ge´ologique e´quilibre´e depuis le Vercors jusqu’au
doˆme de La Mure. Plusieurs phases d’extension-compression ont pre´configure´ la
structure (rifting du Trias au Jurassique, phase compressive pyre´ne´enne du Cre´tace´
supe´rieur a` l’E´oce`ne infe´rieur, rifting Oligoce`ne). La phase alpine (tardi-Mioce`ne
- actuel) a produit un raccourcissement crustal de direction WNW-ESE des MCE
(Me´nard and Thouvenot, 1987). La stratigraphie ainsi que la structuration ante´-
Mioce`ne causent, 1) vers l’ouest, un de´collement ge´ne´ralise´ et un charriage des
couches me´sozo¨ıques sur les niveaux du Trias riches en e´vaporites et, 2) vers l’est, un
re´trochevauchement des niveaux me´sozo¨ıques sur les couches triasiques et pale´ozo¨ıques
du doˆme de La Mure (Fig. 2.3). Des coupes e´quilibre´es avec reconstitution des
diffe´rentes phases de raccourcissement, et qui proposent un mode`le ge´ome´trique glo-
balement comparable ont aussi e´te´ propose´es par Gamond (1994). Les niveaux du
Lias et du Jurassique infe´rieur (Dogger) ainsi mis en relief, plus tendres que les
unite´s me´tamorphiques des MCE ou que les puissantes se´ries calcaires tithoniennes
et urgoniennes des massifs subalpins, ont alors e´te´ e´rode´s pre´fe´rentiellement par les
rive`res puis par les glaciers du Quaternaire.
2.1.2 Histoire ge´ologique quaternaire
Le cadre chronoclimatique du Quaternaire des Alpes a e´te´ conside´re´ au long du
XXe`me sie`cle comme une alternance de pe´riodes glaciaires et interglaciaires. Cette
vision e´tait base´e sur la datation de terrasses alluviales du Danube et ponctuait les
grandes tendances climatiques par des phases de glaciation (de la plus re´cente a` la
plus ancienne : Wu¨rm, Riss, Mindel, Gu¨nz, Donau et Biber). L’histoire du climat
dans les Alpes reste difficile a` rattacher aux donne´es chronoclimatiques en prove-
nance des glaces du Groe¨nland ou de l’Antarctique, ou bien des donne´es marines
(e.g. Schoneich, 1998). Ceci est principalement duˆ a` la barrie`re naturelle que consti-
tuent les Alpes pour l’humidite´ fournie par les vents d’Ouest (Desmet, 2006). De
plus, les reconstitutions pale´oge´ographiques dans les Alpes franc¸aises ont montre´
que des divergences locales existent malgre´ une synchronicite´ ge´ne´ralement bonne
(Monjuvent and Nicoud, 1988).
La figure 2.4 pre´sente la ge´ologie ge´ne´rale du Nord du Trie`ves et du Sud de la
basse-valle´e du Drac. Au niveau du secteur d’e´tude (glissements d’Avignonet et
d’Harmalie`re), les formations quaternaires reposent sur un substratum date´ du Lias
et pente´ vers l’Ouest. Les moraines a` e´le´ments alpins du plateau du Drac sont
cantonne´es aux valle´es du Drac et de la Gresse et ne semblent pas de´passer 900 m
d’altitude. Seules les traces des deux dernie`res glaciations Wu¨rm et Riss et, dans
une moindre mesure, de l’interglaciaire Mindel-Riss restent visibles (moraines, argiles
lite´es et alluvions de remplissage de valle´e).
D’un point de vue chronostratigraphique, peu de datations absolues existent pour
le secteur. Ne´anmoins, le dernier maximum glaciaire est compris entre 20 000 et
25 000 ans BP (Clark et al., 2009), tandis que le retrait des glaciers de la re´gion du
Drac semble de´buter au plus tard 23 000 ans BP (Brocard et al., 2003). Le retrait du
glacier de l’Ise`re des environs de Sinard est date´ d’au moins 14 000 ans BP puisqu’a`
cette e´poque la confluence Drac-Ise`re devait de´ja` eˆtre de´glace´e (Brocard et al., 2003).
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Figure 2.2 – Sche´ma structural de la re´gion d’e´tude, modifie´ d’apre`s Philippe et al. (1998) et
Thouvenot et al. (2003). Le Quaternaire n’est pas repre´sente´. La topographie actuelle figure en
fond de plan. La sismicite´ entre 1989 et 2008, restreinte au cadre pointille´, est figure´e (donne´es
SISMALP-LGIT). Le trait rouge mate´rialise l’emplacement de la coupe de la figure 2.3. FMB :
faille me´diane de Belledonne ; FBB : faille bordie`re de Belledonne ; ASL : alignement sismique
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Figure 2.3 – Coupe ge´ologique e´quilibre´e au niveau du secteur d’e´tude (valle´e du Drac),
depuis le Vercors (a` l’ouest) jusqu’au doˆme de La Mure (a` l’est), d’apre`s Philippe et al.
(1998). Localisation sur la figure 2.2.
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Figure 2.4 – Carte ge´ologique du Nord du Trie`ves et du Sud de la basse-valle´e du Drac,
modifie´e d’apre`s Debelmas (1967) et Lambert and Montjuvent (1968), plaque´e sur le MNT
IGN au pas de 50 m. Le colluvium morainique n’est pas repre´sente´. SG : Saint-Guillaume ;
MdC : Monestier-de-Clermont ; M : Monteynard ; A1 : alluvions de Monteynard ; A2 : alluvions
du Drac de Cros ; A3 : alluvions du Drac de Sinard (voir Fig. 2.5). A : glissement du Mas
d’Avignonet ; H : glissement d’Harmalie`re. Le trait rouge mate´rialise la coupe de la figure 2.6.
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Cet aˆge est en accord avec le de´but du retrait des glaciers de montagne europe´ens,
date´ de 19 000 ans BP (Clark et al., 2009).
La figure 2.5 pre´sente les e´ve´nements locaux ayant affecte´ le site d’e´tude et
replace´s dans un contexte chronoclimatique global. Les stades climatiques alpins et
les aˆges propose´s pour les e´ve´nements locaux correspondent assez bien avec la courbe
des anomalies de tempe´rature des glaces de l’Antarctique et les stades isotopiques.
Les stades inter-glaciaires sont marque´s par des anomalies positives de tempe´rature.
La glaciation du Riss est marque´e par des anomalies positives de tempe´rature, ce
qui indique que cette pe´riode n’a pas e´te´ englace´e de fac¸on uniforme. Le Drac s’est
de´veloppe´ dans plusieurs lits en fonction des pe´riodes. Le creusement des diffe´rents
pale´o-Drac s’est effectue´ pendant une pe´riode interglaciaire (probablement Mindel-
Riss pour le Drac de Cros ; Riss-Wu¨rm pour le Drac de Sinard). Le comblement
alluvionnaire de ces valle´es s’est effectue´ en plusieurs pe´riodes de fin de phases de
glaciation intra-rissienne pour le Drac de Cros. Le comblement du Drac de Sinard
s’est effectue´ en stade glaciaire Wu¨rm I. Les argiles du Trie`ves se sont mises en
place pendant le stade isotopique 2, ce qui correspond au dernier maximum glaciaire
(Fig. 2.5). La succession de l’ensemble des e´ve´nements, du plus ancien au plus re´cent,
peut se synthe´tiser ainsi (Monjuvent, 1973, 1978) :
1. Creusement du pale´odrac de Cros (PC) : pe´riode interglaciaire Mindel-Riss
(aˆge incertain) ;
2. Alluvions e´leve´es de Monteynard (A1) : fins de pe´riodes glaciaires Riss I et
Riss II ;
3. Alluvions du Drac de Cros (A2) : fins de pe´riodes glaciaires Riss I, Riss II et
Riss III ;
4. Creusement du pale´odrac de Sinard (PS) : pe´riode interglaciaire Riss-Wu¨rm ;
5. Alluvions du Drac de Sinard (A3) :pe´riode glaciaire Wu¨rm I ;
6. Argiles lite´es de Sinard (AT) : maximum de la pe´riode glaciaire Wu¨rm II ;
7. Moraine superficielle du glacier de l’Ise`re, e´rodant et recouvrant tous les termes
ante´rieurs : maximum de la pe´riode glaciaire du Wu¨rm II.
A1/A2
1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14
0.1 0.2 0.3 0.4 0.5


















Age (x106 ans BP)
AT A3
IIIIIIIV




Figure 2.5 – Chronostratigraphie et charte isotopique pour les derniers 550 000 ans. SCA :
stratigraphie climatique alpine et position des e´ve´nements locaux (Monjuvent, 1973, 1978;
Monjuvent and Nicoud, 1988; Brocard, 2003) ; H : Holoce`ne ; R-W : Interglaciaire Riss-Wu¨rm ;
M-R : Interglaciaire Mindel-Riss ; PC ( ?) : creusement du Pale´o-Drac de Cros (aˆge incertain) ;
A1 : alluvions de Monteynard ; A2 : alluvions du Drac de Cros ; PS : creusement du Pale´o-Drac
de Sinard ; A3 : alluvions du Drac de Sinard ; AT : Argiles du Trie`ves puis moraines superficielles
du glacier de l’Ise`re. Courbe des anomalies de tempe´rature des glaces de l’Antarctique (forage
EPICA, Doˆme C) et stades isotopiques (SI ; pair : glaciaire, impair : interglaciaire) d’apre`s
Jouzel et al. (2007).
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Les points 1 a` 5 concernent l’alternance, lors de pe´riodes interglaciaires et/ou
cataglaciaires, de phases d’e´rosion et de se´dimentation d’alluvions fluviatiles. D’apre`s
Monjuvent (1973, 1978) et Brocard (2003), les 3 valle´es e´pige´niques du Drac (A1,
A2, A3) ont entaille´ le substratum marno-calcaire (Figs. 2.4, 2.5). Ces incisions ont
permis le de´poˆt de puissantes se´ries d’alluvions (plus de 100 m) dont une vue en
coupe au niveau de Sinard est illustre´e sur la figure 2.6. Ces alluvions compactes
sont constitue´es de galets polyge´niques originaires des massifs environnants (gneiss,
amphibolites, calcaires) et sont localement cimente´es.
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Figure 2.6 – Coupe ge´ologique au niveau de Sinard et Avignonet, modifie´e d’apre`s Monjuvent
(1973). L’emplacement de la coupe est mate´rialise´ sur la figure 2.4. A2 : alluvions du Drac de
Cros ; A3 : alluvions du Drac de Sinard (voir Figs. 2.5 et 2.4).
La figure 2.7 pre´sente le contexte pale´oge´ographique re´gional au maximum de la
dernie`re glaciation du Wu¨rm II. Le glacier de l’Ise`re, en provenance du Nord, s’est
avance´ jusqu’aux environs de Sinard et a bloque´ l’e´coulement du Drac vers le Nord,
cre´ant un lac de barrage qui s’est maintenu pendant plusieurs milliers d’anne´es, ce
qui a permis le de´poˆt d’une se´rie glacio-lacustre (Fig. 2.4), dont le profil de de´poˆt
type est illustre´ sur la figure 2.8. Le substratum e´tant tre`s accidente´, la puissance
de cette se´rie est tre`s variable dans le secteur d’e´tude : elle est comprise entre 0 et
250 m et atteint une cote maximale de 750 m NGF (Figs. 2.4, 2.6 ; Monjuvent, 1978).
Sur la base de la position de terrasses lacustres, le niveau du lac semble avoir atteint
une cote de 820 m au maximum (Monjuvent, 1978). La se´quence de remplissage
lacustre est principalement compose´e d’argiles lite´es. Il s’agit de facie`s rythme´s 2
ou` alternent des lits argileux sombres et des lits silteux clairs, correspondant a` un
milieu de se´dimentation calme par de´cantation en position distale (Fig. 2.8). Cette
histoire ge´ologique explique l’allure relativement plate du Trie`ves.
La figure 2.9 pre´sente le secteur de Sinard lors du maximum de la glaciation
Wu¨rm II. Le glacier, continuant d’avancer vers le Sud, a recouvert le secteur de
Sinard et les argiles lite´es. Il a remanie´ et e´rode´ le toit des argiles et les a recouvertes
par une se´rie morainique e´paisse d’une cinquantaine de me`tres au niveau de Sinard
(Figs. 2.6, 2.9 ; Monjuvent, 1973). Dans la valle´e du Drac, ces moraines de´passent
2. Certains auteurs ont fait re´fe´rence a` un facie`s varve´ (e.g. Van Asch et al., 1984; Huff,
1989; Van Asch et al., 1996), ce qui implique une rythmicite´ annuelle ; celle-ci n’est pas prouve´e
pour les argiles du Trie`ves (Antoine et al., 1981). Dans ce travail, le terme lite´ ou rythme´ est
pre´fe´rentiellement employe´.
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Figure 2.7 – Extension des glaciers et des argiles lite´es glacio-lacustres dans le secteur d’e´tude
durant le dernier maximum glaciaire du Wu¨rm. LT : Lac du Trie`ves. GR : Glacier de la Ro-
manche. Adapte´ de Monjuvent (1973).
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Sinard d’environ 1 km au Sud, et indiquent la limite de progression du maximum du
front glaciaire du Wu¨rm (Figs. 2.4, 2.6).
L’incision par le Drac, a` la fin de la dernie`re pe´riode glaciaire, conduit a` la
formation de gorges profondes qui entaillent les argiles lite´es, les alluvions et le
substratum marno-calcaire (Figs 2.4, 2.6). La base des argiles est visible dans tout le
secteur d’e´tude. Cette dernie`re phase d’e´rosion a permis l’initiation des instabilite´s.
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Figure 2.9 – Ge´ome´trie discordante (en rouge) du contact entre le toit des argiles lite´es et
les moraines sus-jacentes (modifie´ d’apre`s Monjuvent, 1973).
2.1.3 Sismicite´ instrumentale
Le secteur d’e´tude est situe´ dans les Alpes externes qui sont soumises a` une
de´formation active. La sismicite´ instrumentale locale, pour les 20 dernie`res anne´es
(Fig. 2.2), est principalement concentre´e le long de l’alignement sismique de la faille
bordie`re de Belledonne (Thouvenot et al., 2003; Le Roux et al., 2008). Les se´ismes
sont de faible magnitude (M< 4) et les me´canismes au foyer indiquent un fonction-
nement en de´crochement dextre a` faible profondeur (< 10 km). Le se´isme de Laffrey
localise´ a` 10 km au Nord-Est du site d’e´tude(1999, M = 3.5) et ses re´pliques ont de
plus mis en e´vidence une faille perpendiculaire a` la faille bordie`re de Belledonne et
conjugue´e a` cette dernie`re (ASL, alignement sismique de Laffrey ; Fig. 2.2). L’en-
semble signerait un fonctionnement de´cro-chevauchant dextre de la chaˆıne de Bel-
ledonne selon une direction de raccourcissement Est-Ouest (Thouvenot et al., 2003;
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Le Roux, 2009). Au Sud, la faille bordie`re de Belledonne semble s’amortir sous le
lac de Monteynard (retenue de 275×106 m3 d’eau ; Fig. 2.2) et est marque´e par la
pre´sence de petits se´ismes ces 20 derniers anne´es (M< 3). Cette sismicite´ proche
indique que l’activite´ des glissements du Nord du Trie`ves peut potentiellement eˆtre
conditionne´e par un mouvement sismique.
2.2 Contexte hydroge´otechnique
2.2.1 Historique des de´sordres
Les de´stabilisations dans le secteur d’Harmalie`re sont signale´es de`s la fin du
XIXe`me sie`cle (Moulin and Robert, 2004), avec des glissements actifs localise´s en
aval d’une altitude 600 m. En 1964, cette limite remonte a` 650 m et les glissements
sont tre`s actifs dans les combes. Aucun signe d’activite´ n’est de´tecte´ en amont. Le 7
mars 1981, une surface d’environ 450× 103 m2 e´volue en coule´e boueuse et entraˆıne
250× 103 m3 de mate´riaux dans le lac de retenue de Monteynard. La niche d’arra-
chement principale, haute de 30 m, est situe´e a` une altitude de 710 m. Par la suite, ce
glissement a montre´ une activite´ par re´gression, avec des e´ve´nements plus ou moins
re´guliers jusqu’a` nos jours.
Dans la combe d’Avignonet, des de´sordres sont signale´s de`s 1976 et s’amplifient
a` partir de 1981, date du glissement d’Harmalie`re (Lorier and Desvarreux, 2004a).
Des e´tudes engage´es en 1984 indiquent la pre´sence de deux types principaux de
mouvements :
– des glissements superficiels actifs, avec une vitesse moyenne de de´placement de
l’ordre de 3 a` 4 cm/an. Ils se manifestent, en surface, par des fissures ouvertes
qui affectent les habitations et les routes. Ces phe´nome`nes ne de´passent pas
680-700 m d’altitude et leur profondeur semble comprise entre 10 et 16 m ;
– des mouvements lents, avec un de´placement moyen infe´rieur a` 2 cm/an et qui
n’engendrent aucun de´sordre sur le baˆti. Ces mouvements en surface sont lo-
calise´s au-dessus de la cote 680-700 m. La profondeur de ces glissements est de
l’ordre de 40-45 m.
2.2.2 Hydroge´ologie
La figure 2.10a pre´sente une carte ge´ologique de de´tail du secteur Avignonet-
Harmalie`re a` laquelle est superpose´e le re´seau hydrographique de surface. Une
premie`re observation indique qu’il n’existe pas d’e´coulement de surface pe´renne en
rive gauche du Drac, probablement en liaison avec la pe´riode estivale se`che. Le drai-
nage, depuis le plateau de Sinard, s’effectue principalement selon une composante
Nord-Sud, ce qui correspond a` la direction des structures du substratum jurassique
(Fig. 2.10a).
Le glissement d’Avignonet constitue un bassin versant. Les e´coulements de sur-
face sont dirige´s vers l’Est, selon la direction du glissement. Par contre, les e´coulements
dans la combe d’Harmalie`re sont oriente´s selon une direction NNW-SSE qui corres-
pond a` la direction du glissement.
Des re´surgences temporaires ont e´te´ observe´es a` plusieurs niveaux remarquables
(Fig. 2.10a). Les sources a` la cote 750 m se situent a` l’interface entre les moraines et le
toit des argiles. Plusieurs sources sont localise´es aux environs de 600-620 m dans les
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combes de Mitraire (localisation sur la figure 2.10b), d’Avignonet et d’Harmalie`re,
ce qui correspond a` l’interface entre les alluvions et les argiles (Fig. 2.6). Plusieurs
sources sont mentionne´es aux alentours de 700 m d’altitude. Ces positions se situent
au sein de la se´quence argileuse et correspondent probablement a` la pre´sence de
niveaux plus grossiers (voir chapitre 4).
909 910 911 912
Lac de
Monteynard




























Moraines Argiles litées Alluvions Lias - Dogger








Figure 2.10 – Ge´ologie de´taille´e du secteur Avignonet-Harmalie`re et principaux marqueurs
morphologiques des glissements d’Avignonet et Harmalie`re. a) Carte ge´ologique de´taille´e du
secteur d’e´tude, modifie´e d’apre`s Debelmas (1967) et Lambert and Montjuvent (1968). Le
colluvium morainique n’est pas repre´sente´. La cartographie du re´seau hydrographique provient
de la carte topographique IGN a` 1/25 000. A1 a` A3 et traits pointille´s rose paˆle : trace des axes
des pale´o-Dracs (Crosnier-Leconte et al., 1953; Monjuvent, 1973). Le rectangle noir correspond
a` la figure 2.12a. Le trait pointille´ noir mate´rialise l’emplacement de la coupe de la figure 2.6
et le trait noir celui de la coupe de la figure 2.12b. b) MNT combine´ d’apre`s une acquisition
LiDAR de 2006 et du MNT de l’IGN (pas de 50 m), principaux marqueurs morphologiques des
glissements d’Avignonet et d’Harmalie`re et vitesses moyennes de de´placement sur la pe´riode
1995-2005. M : glissement de Mitraire ; A : glissement du Mas d’Avignonet ; H : glissement
d’Harmalie`re ; CM : glissement du Champ du Mouton. AVR : station GPS de re´fe´rence en
dehors du glissement ; AVN : station GPS ; AVP2 : stations GPS et me´te´orologique.
Les suivis pie´zome´triques effectue´s sur le site re´ve`lent l’existence de deux nappes
distinctes. La premie`re est superficielle et localise´e au sein du colluvium morai-
nique, dans les premiers me`tres (Vuillermet et al., 1994), de la meˆme manie`re que
pour d’autres glissements du Trie`ves (Van Asch et al., 1996). Cette nappe perche´e
re´agit directement aux conditions me´te´orologiques (pluie, fonte des neiges) et peut
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se confondre avec la surface topographique pendant les pe´riodes humides. Elle peut
e´ventuellement disparaˆıtre pendant les pe´riodes tre`s se`ches mais le mate´riau conserve
une teneur en eau importante (Vuillermet et al., 1994). La deuxie`me nappe, plus
profonde, de´pend du re´gime hydraulique du massif (Vuillermet, 1990).
La station me´te´orologique AVP2 (localisation sur la figure 2.10b) fonctionne de-
puis le de´but de l’anne´e 2008 et les courbes sont pre´sente´es sur la figure 2.11. 3
pe´riodes n’ont pu eˆtre e´chantillonne´es pour des proble`mes techniques. Les re´sultats
indiquent que la pluviome´trie en 2008 (environ 900 mm) a e´te´ plus importante qu’en
2009 (entre 400 et 450 mm enregistre´s). La fre´quence des pluies semble comparable
sur les deux anne´es mais les quantite´s d’eau par e´ve´nement sont plus importantes
en 2008. La pluviome´trie est re´partie sur l’ensemble d’un cycle saisonnier mais les
e´ve´nements les plus importants ont e´te´ sous forme d’orages durant la saison estivale











































































































































Figure 2.11 – Pluviome´trie journalie`re et annuelle cumule´e de la station AVP2 pour les
anne´es 2008 et 2009 (localisation de la station sur la figure 2.10b). ND : pas de donne´es.
2.2.3 Ge´ode´sie et de´placements
La figure 2.10b pre´sente la morphologie du secteur Avignonet-Harmalie`re obte-
nue a` partir de mesures LiDAR (Light Detection And Ranging) ae´roporte´es en
novembre 2006. Le versant de Sinard est soumis a` plusieurs glissements contigus
(Moulin and Chapeau, 2004) qui sont, du Nord au Sud : Mitraire, Avignonet, Har-
malie`re et le Champ du Mouton (Fig. 2.10b). Le glissement d’Avignonet affecte une
surface d’environ 1.5×106 km2. Sa limite Ouest est situe´e a` une altitude d’environ
800 m qui correspond a` la limite Est du plateau de Sinard. A` l’Ouest, en partie
amont du glissement, cette image montre la pre´sence de grands escarpements de
62
Chapitre 2 : Contexte ge´ologique et ge´otechnique du glissement d’Avignonet
longueurs hectome´triques, paralle`les a` la topographie et espace´es d’une centaine de
me`tres (Fig. 2.10a). Ces escarpements semblent marquer l’activite´ par re´gression de
l’ensemble du massif (Van Asch et al., 1984). A` l’Est, en partie avale, de petits escar-
pements avec la meˆme orientation, associe´s a` de nombreuses figures de de´formation
marque´e comme des fissures ouvertes et des moutonnements, semblent correspondre
a` une activite´ plus intense et plus superficielle. La structure principale de coule´e est
localise´es au sein de la combe d’Harmalie`re (Fig. 2.10b).
Les mesures ponctuelles (1992-2005)
Forages et inclinome´trie
Sur le site du mas d’Avignonet, trois forages aligne´s selon une direction Ouest-Est
ont e´te´ re´alise´s a` la fin des anne´es 1980 dans le but d’obtenir une coupe ge´ologique
(Table 2.1 et Fig. 2.12a ; Blanchet, 1988). Ces sondages ont mis en e´vidence la
pre´sence d’un colluvium morainique sur les 4 a` 5 premiers me`tres sous la surface.
Les forages T2 et T1 ont de´tecte´ les alluvions compactes a` 14. m et 44.5 m respecti-
vement (Table 2.1 ; Fig.2.12b). Le forage T0 est reste´ dans les argiles jusqu’a` 83 m
de profondeur, ce qui est en accord avec une augmentation de l’e´paisseur des argiles
vers l’Ouest. Entre 83 et 89 m de profondeur, des limons et galets ont e´te´ observe´s
(Table 2.1 ; Requillard and Moulin, 2004).
Les de´formations en profondeur ont e´te´ mesure´es par inclinome´trie en forages
(T0, T1 et T2 ; Figs. 2.12a et 2.12b) en 1985 et 1986 (Blanchet, 1988). La prise de
donne´es a e´te´ poursuivie jusqu’au cisaillement complet des tubages, en 1989 (T2) et
1994 (T0, T1). Le cisaillement plus rapide du tube inclinome´trique T2, par rapport
a` T0 et T1, est en accord avec les vitesses de de´placement plus importantes dans
la partie Est du glissement d’Avignonet. Les sondages ont de´tecte´s des surfaces de
ruptures superficielles (5 m dans T0 et 4 m dans T2) et interme´diaires (10 a` 15 m).
Les surfaces de cisaillement profondes mises en e´vidence dans T0 et T1 (48 et 42 m)
semblent correspondre a` la limite basale du glissement d’Avignonet.
Table 2.1 – Coupes ge´ologiques et surfaces de cisaillement observe´es dans les forages T0 a`
T2 (localisation sur la figure 2.12a). Modifie´ d’apre`s Renalier et al. (view).














0–5 m: colluvium morainique
5–83 m: argiles litées 5 10 47
T1 59
0–5 m: colluvium morainique




0–4 m: colluvium morainique
4–14.5 m: argiles litées
14.5–17 m: alluvions
1.5 & 4 12T2 -
83–89 m: limons et galets
Les donne´es supple´mentaires acquises depuis les travaux de Blanchet (1988), entre
1988 et 1993, ont e´te´ traite´es selon la norme relative au de´pouillement des mesures a`
l’inclinome`tre (AFNOR, 1995) et sont pre´sente´es sur la figure 2.13 sous la forme de
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Figure 2.12 – Coupe ge´otechnique du mas d’Avignonet et de´placements de surface ; modifie´
d’apre`s Jongmans et al. (2009). a) Position des stations GPS et des sondages inclinome´triques
(localisation sur la figure 2.10a). PS01, PS02 : profil sismique ; PE01 : profil e´lectrique. b)
Coupe ge´otechnique avec la position des stations GPS (vitesses annuelles de de´placement entre
parenthe`ses et exprime´es en cm/an) et des surfaces de rupture de´duites des inclinome`tres T0,
T1 et T2 jusqu’en 1988. c) De´placements horizontaux et verticaux cumule´s des stations GPS
41, 44, 47 et 48 entre le 01/10/1995 et le 26/10/2005.
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variations angulaires en fonction de la profondeur. Les re´sultats indiquent la pre´sence
de variations marque´es a` 5 et 10 m de profondeur dans T0 (Fig. 2.13a). La surface
profonde (48 m) est peu visible. Le sondage T1 pre´sente une surface interme´diaire
(15 m) peu marque´e et une surface profonde bien identifie´e a` 42 m (Fig. 2.13b).
Aucune indice de de´formation n’est visible a` 5 m de profondeur, ce qui sugge`re que
les surfaces ne sont pas actives de fac¸on continue dans le temps. Le sondage T2
correspond a` un sondage effectue´ a` proximite´ du pre´ce´dent sondage T2, cisaille´ en
1989. Il montre la pre´sence de niveaux de de´formation superficiels, a` 1.5 et 4 m de






































































































Figure 2.13 – Mesures inclinome´triques dans les sondages T0, T1 et T2 de´termine´s a` partir
des releve´s effectue´s depuis 1988. Les sondages sont localise´s sur la figure 2.12a. a) Variations
angulaires dans le sondage T0 entre 1988 et 1993. b) Variations angulaires dans le sondage
T1 entre 1988 et 1991. c) Variations angulaires dans le sondage T2 entre 1990 et 1993. d)
De´placements cumule´s dans le sondage T2 entre 1990 et 1993, adapte´ de Jongmans et al.
(2009).
De´placements en surface
Des repe`res ge´ode´siques, implante´s au de´but des anne´es 1990 et releve´s par GPS
selon une pe´riodicite´ semestrielle, fournissent une mesure des vitesses de de´placement
moyennes du glissement d’Avignonet (Fig. 2.10b). Les de´placements sont principale-
ment dirige´s vers l’Est (N 110˚ ; Kniess et al., 2009), bien que quelques divergences
tre`s locales existent (depuis N 70˚jusqu’a` N 130˚). La figure 2.12 pre´sente le sche´ma
d’e´volution des vitesses de de´placement en surface et les surfaces de cisaillement en
profondeur. Les vitesses augmentent depuis l’Ouest vers l’Est et on peut distinguer
trois zones (Fig. 2.12b, c ; Jongmans et al., 2009). Dans la partie Ouest au-dela` de
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680-700 m d’altitude, la pente moyenne est de 10˚et les vitesses sont infe´rieures
a` 2 cm/an. Elles semblent correspondre a` l’e´volution ge´ne´rale du massif. Dans la
partie centrale, entre 680-700 m et 600 m d’altitude, la pente moyenne est d’environ
13˚et les vitesses sont comprises entre 3 et 4 cm/an. En aval (a` l’Est) d’une altitude
600 m, la pente moyenne atteint 20˚et les vitesses peuvent atteindre 14 cm/an. Ces
vitesses sont en accord avec les nombreux indices morphologiques (escarpements,
fissures largement ouvertes, moutonnements) qui sugge`rent une activite´ plus intense
du glissement a` l’Est.
Les mesures permanentes OMIV (depuis 2008)
Dans le cadre de l’Observatoire OMIV, trois stations GPS ont e´te´ installe´es sur
le site d’Avignonet. Leur implantation est mate´rialise´e sur la figure 2.10. Une sta-
tion GPS de re´fe´rence est situe´e en dehors du glissement sur les carbonates juras-
siques (station AVR). Deux stations GPS sont situe´es au sein du glissement (AVN
et AVP2), dont une (AVP2) est associe´e a` la station me´te´orologique.
Les donne´es GPS sont traite´es par session de 24 heures. La position moyenne est
calcule´e par rapport a` une quarantaine de stations GPS europe´ennes permanentes.
Les de´placements sont calcule´s par rapport a` la station AVR, qui est conside´re´e fixe,
ce qui permet de ne prendre en compte que les mouvements locaux. Les re´sultats
des de´placements de la station AVN par rapport a` la re´fe´rence sont pre´sente´s sur la
figure 2.14. L’e´volution de la position horizontale indique un de´placement line´aire,
avec une composante principalement dirige´e vers l’Est (1.75 cm/an) et une le´ge`re
composante Sud (< 0.2 cm/an). Dans le plan vertical, le de´placement est line´aire




Figure 2.14 – De´placement de la station AVN par rapport a` la station AVR en 2008 et 2009
(localisation sur la figure 2.10b ; Bronner, 2009). a) De´placement vers le Nord. b) De´placement
vers l’Est. c) De´placement vertical. Les barres d’erreur pour chaque mesure sont indique´es.
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La figure 2.15 pre´sente les de´placements de la station AVP2 par rapport a` AVR
pour la pe´riode 2008-2009. Les barres d’erreur indiquent tout d’abord que la mesure
pour cette station est de moins bonne qualite´ que pour AVN. Ceci est probable-
ment a` rapprocher d’une position plus encaisse´e (Fig. 2.10b). De meˆme que pour
AVN, le de´placement est principalement dirige´ vers l’Est, a` une vitesse de 2.5 cm/an,
avec une le´ge`re composante Sud (0.3 cm/an). La composante verticale est de´licate a`





Figure 2.15 – De´placement de la station AVP2 par rapport a` la station AVR en 2008 et 2009
(localisation sur la figure 2.10b ; Bronner, 2009). a) De´placement vers le Nord. b) De´placement
vers l’Est. c) De´placement vertical. Les barres d’erreur pour chaque mesure sont indique´es.
Les deux stations pre´sentent des vitesses et des composantes de de´placement
concordantes avec les releve´s semestriels (Fig. 2.10b). La comparaison des deux sta-
tions entre elles (Figs. 2.14, 2.15) indique que le de´placement de AVN est plus line´aire
que AVP2. Cette dernie`re semble de plus pre´senter une composante annuelle, princi-
palement visible sur la composante verticale (Fig. 2.15). Toutefois, le faible nombre
d’observations a` ce jour (un peu moins de deux ans) ne permet pas d’eˆtre de´finitif.
Cependant, les deux stations ont un comportement diffe´rent. La station AVN in-
dique une vitesse et une composante de de´placement qui correspond aux parame`tres
e´tablis pour la zone amont du glissement (Fig. 2.12). Il s’agit d’un secteur affecte´
par des escarpements de grande longueur d’onde (ordre hectome´trique ; Fig. 2.10b)
et dont les vitesses de de´placement semblent refle´ter l’e´volution ge´ne´rale du massif
lie´e aux surfaces de cisaillement en profondeur. Au contraire, la station AVP2 est
situe´e a` proximite´ de la zone ayant des vitesses de de´placement comprises entre 3
et 4 cm/an. Ce secteur est affecte´ par des de´formations de faible longueur d’onde en
surface (escarpements secondaires, fissures, contre-pentes) qui semble correspondre
a` un controˆle par les surfaces de glissement a` faible profondeur (entre 5 et 10 m).
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2.2.4 Caracte´risation ge´otechnique
De nombreux travaux ont porte´ sur la caracte´risation des argiles du Trie`ves, dans
le but de mieux comprendre les me´canismes qui re´gissent les glissements qui affectent
cette formation. Cette partie propose une synthe`se des e´tudes ante´rieures, avec une
attention particulie`re sur le site d’Avignonet.
Identification ge´otechnique
La formation des argiles du Trie`ves n’est pas homoge`ne et leur facie`s varie ver-
ticalement et late´ralement (Lignier et al., 1998). Au centre du pale´olac, les de´poˆts
sont principalement constitue´s d’alternances de silts et d’argiles tandis que, sur les
bords et a` proximite´ des petits glaciers locaux, ils s’interstratifient avec des de´poˆts
fluvio-glaciaires et glaciaires proximaux (par exemple de type delta, comme illustre´
sur la figure 2.8 ; Monjuvent, 1973; Antoine et al., 1981).
Les argiles du Trie`ves, de par leur mode de de´poˆt, pre´sentent un facie`s rythme´
ou` alternent des lits millime´triques a` pluride´cime´triques sombres (argiles) et clairs
(silts). La se´dimentation est ge´ne´ralement monotone, parfois perturbe´e par des fi-
gures de slumping et des dropstones (Monjuvent, 1978; Antoine et al., 1981; Lignier
et al., 1998). Du point de vue granulome´trique, 40 % des lits clairs et 60 % des lits
sombres sont compose´s par des particules infe´rieures a` 2 mm (Giraud et al., 1981;
Vuillermet et al., 1994). Cette structure lite´e induit une anisotropie de perme´abilite´.
Paralle`lement au litage, les perme´abilite´s sont de l’ordre de 10−8 a` 4×10−9 m/s, tan-
dis que perpendiculairement elles sont d’environ 1×10−10 m/s (Giraud et al., 1991;
Vuillermet et al., 1994).
La composition mine´ralogique de ces argiles a e´te´ e´tudie´e par plusieurs auteurs
(Huff, 1974; Giraud et al., 1981, 1991; Lignier et al., 1998) qui ont montre´ une
constance du spectre sur l’ensemble du Trie`ves : carbonates, quartz, feldspaths,
illite, chlorite. Localement, la pre´sence de kaolinite, montmorillonite, vermiculite et
interstratifie´s illite-smectite a e´te´ observe´e. Ce contenu mine´ralogique indique que
le mate´riel est originaire de l’e´rosion des massifs environnants (Vercors, De´voluy et
massifs cristallins externes) mais a aussi e´te´ apporte´, sous forme de moraines, par le
glacier de l’Ise`re (Monjuvent, 1973; Antoine et al., 1981).
Les densite´s se`che et humide sont de l’ordre de 1.6 et 2, respectivement, ce qui cor-
respond a` une porosite´ de l’ordre de 40 %. Les limites d’Atterberg ont e´te´ de´termine´es
sur de nombreux sites et leur re´partition sur un diagramme de Casagrande est
pre´sente´e sur la figure 2.16. Les limites de liquidite´ varient entre 30 et 50 % et
les limites de plasticite´ entre 10 et 25 % (Giraud et al., 1991), ce qui correspond a`
des argiles peu plastiques (Philipponnat and Hubert, 2002). Ces faibles valeurs de
l’indice de plasticite´ indiquent que ces argiles peuvent passer de l’e´tat plastique a` li-
quide avec une faible augmentation de leur teneur en eau. Cette proprie´te´, combine´e
a` une teneur en eau naturelle importante du mate´riau et une fissuration marque´e
en surface, explique en partie les nombreuses coule´es et phe´nome`nes de solifluxion
observe´s (Giraud et al., 1981; Blanchet, 1988).
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Figure 2.16 – Classification d’e´chantillons du Trie`ves sur un diagramme de Casagrande
(Giraud et al., 1991).
Parame`tres me´caniques
De nombreux essais me´caniques ont e´te´ conduits sur les argiles du Trie`ves, dans le
but de de´terminer les valeurs de cohe´sion et d’angle de frottement interne. Ces pa-
rame`tres permettent de conduire les analyses de stabilite´ (voir partie 1). La table 2.2
pre´sente la synthe`se d’essais triaxiaux, de cisaillements directs et de re´tro-analyses
conduits sur diffe´rents e´chantillons du Trie`ves.
L’anisotropie de structure des argiles lite´es se retrouve dans leurs proprie´te´s
me´caniques. L’anisotropie de cohe´sion est tre`s marque´e pour les valeurs a` la rupture :
de l’ordre de 13-23 kPa perpendiculairement au litage et de 1 a` 5 kPa paralle`lement
au litage. Les valeurs de cohe´sion re´siduelle sont voisines de 0. De la meˆme manie`re,
les angles de frottement montrent des e´carts entre les valeurs a` la rupture (20-
23˚paralle`lement au litage et 23-26˚perpendiculairement) et les valeurs re´siduelles
(18-19˚). Ces re´sultats sugge`rent que les plans de faiblesse sont paralle`les au litage
et que la de´formation pourrait se produire par cisaillement le long des plans de litage.
Re´cemment, des valeurs semblables de cohe´sion et d’angle de frottement interne ont
e´te´ trouve´es par Van Asch et al. (2009).
2.3 Caracte´risation ge´ophysique
Les parame`tres ge´ophysiques des argiles du Trie`ves, comme la re´sistivite´ e´lectrique
ou la vitesse de propagation des ondes de compression, ont e´te´ de´termine´s sur plu-
sieurs sites (Avignonet, Monestier-du-Percy, secteur de La Mure) et pre´sentent un
certaine cohe´rence entre eux. L’objectif de cette section est de pre´senter une synthe`se
des proprie´te´s ge´ophysiques sur diffe´rents sites du Trie`ves, avec une focalisation par-
ticulie`re sur le site d’Avignonet.
69
Chapitre 2 : Contexte ge´ologique et ge´otechnique du glissement d’Avignonet
Table 2.2 – Proprie´te´s me´caniques des argiles du Trie`ves (compilation bibliographique de
trois sites ; Blanchet, 1988; Van Asch and Van Genuchten, 1990; Giraud et al., 1991). C :
cohe´sion ; UU : non-consolide´ non-draine´ ; CD : consolide´ draine´.
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Triaxial et cisaillement direct CD Parallèle au litage
Triaxial CD Perpendiculaire au litage
φ résiduel (°)
2.3.1 Re´sistivite´ e´lectrique
La re´sistivite´ e´lectrique (ρ) du mate´riau non-remanie´ est comprise entre 10 et
70W.m tandis que celle du mate´riau de´structure´ et/ou de surface varie entre 20
et 250W.m (re´gion de La Mure ; Antoine et al., 1981; Giraud et al., 1991). Plus
re´cemment, des acquisitions par imagerie e´lectrique ont e´te´ conduites dans la partie
Sud du glissement d’Avignonet (Jongmans et al., 2009) et sont pre´sente´s sur la
figure 2.17. Les re´sultats indiquent des re´sistivite´s situe´es dans la meˆme gamme que
les pre´ce´dents travaux (10 a` 100W.m ; Fig. 2.17). Toutefois, la nappe a` proximite´
de la surface n’a pas permis de distinguer, en profondeur, un e´ventuel contraste
e´lectrique duˆ a` l’activite´ du glissement.





















Figure 2.17 – Profil e´lectrique PE01 sur le site du mas d’Avignonet (Jongmans et al., 2009).
Localisation sur la figure 2.12a. L’acquisition a e´te´ conduite avec 64 e´lectrodes tous les 5 m
dans une configuration Wenner. L’erreur absolue est 1.6 % apre`s 5 ite´rations. La position des
surfaces de rupture dans T1 et T2 est indique´e.
2.3.2 Parame`tres sismiques
La vitesse de propagation des ondes P (Vp) mesure´e en laboratoire et sur le terrain
est comprise entre 1000 et 2000 m/s (Giraud et al., 1981, 1991). D’apre`s ces auteurs,
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la vitesse ne de´passe pas 1300 m/s dans les argiles de´structure´es, ce qui serait duˆ
a` une plus grande porosite´. Ils mentionnent aussi une anisotropie de la vitesse de
propagation, avec une diffe´rence de l’ordre de 10 % entre les vitesses paralle`les et
perpendiculaires au litage. Les mesures tomographiques conduites a` Avignonet par
Jongmans et al. (2009) sont pre´sente´es sur la figure 2.18a. Elles montrent l’existence
de deux terrains : la frange superficielle de´sature´e (Vp< 1000 m/s) qui surmonte les
argiles situe´es sous la nappe (Vp≈ 1800-2000 m/s). De la meˆme manie`re que pour
la re´sistivite´, aucune e´volution de Vp en profondeur n’est visible pour les terrains
situe´s sous la nappe.
La re´partition des vitesses de propagation des ondes de cisaillement (Vs) a` Avi-
gnonet montre une forme plus complexe (Fig. 2.18b) que celle de sondes P, avec des
variations verticales et late´rales. Les images re´ve`lent la pre´sence d’une couche de
surface de faible vitesse (Vs≈ 250 m/s) qui surmonte une couche de vitesse e´leve´e
(Vs> 600 m/s) dont l’e´paisseur varie depuis l’amont (20 m) vers l’aval (12 m). Cette
interface est en accord avec la profondeur de la surface de rupture de´tecte´e dans T2
(Fig. 2.12b, d). Les faibles vitesses au sein de la premie`re couche pourraient cor-
respondre a` la de´structuration des argiles, et a` l’augmentation de la porosite´, sous
l’effet du glissement (Jongmans et al., 2009). Ceci est en accord avec les observations
de Giraud et al. (1991) concernant les ondes P dans du mate´riau de´sature´.
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Figure 2.18 – Profils sismiques sur le site du mas d’Avignonet (Jongmans et al., 2009).
Localisation sur la figure 2.12a. a) Profil sismique PS01 en ondes P. L’acquisition a e´te´ conduite
avec 48 ge´ophones tous les 10 m. 11 sources explosives ont permis d’obtenir 322 pointe´s.
L’inversion a fourni une erreur RMS infe´rieure a` 1 % apre`s 3 ite´rations. b) Profil sismique
PS02 en ondes SH. L’acquisition a e´te´ conduite avec 2 profils de 24 ge´ophones horizontaux
espace´s de 5 m. 13 et 7 sources ont fourni 299 et 161 pointe´s, respectivement. Les inversions
ont fourni des erreurs RMS infe´rieures a` 5 %.
2.3.3 Relation entre Vs et vitesses de de´placement en sur-
face
Sur le site d’Avignonet, la pre´sence d’une nappe proche de la surface et appa-
remment pe´renne ne semble pas permettre l’application de la sismique re´fraction en
ondes P et de la re´sistivite´ e´lectrique pour imager le glissement (Jongmans et al.,
2009). Au contraire, il semble que la vitesse de propagation des ondes S soit un pa-
rame`tre sensible a` l’action du glissement. La figure 2.19 pre´sente les valeurs de Vs a`
une profondeur de 5 m le long d’un profil Ouest-Est depuis le plateau de Sinard (en
dehors du glissement) jusqu’au pied du glissement du mas d’Avignonet. Les valeurs
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de Vs ont e´te´ obtenues par sismique re´fraction tomographies de Vs ou bien par inver-
sion des ondes de surface (Jongmans et al., 2009). En paralle`le sont repre´sente´es les
vitesses de de´placement moyennes mesure´es en surface. Cette figure met en e´vidence
une relation entre, d’une part, l’augmentation des vitesses de de´placement en surface
en direction du pied du glissement et, d’autre part, une diminution de Vs a` 5 m de
profondeur selon la meˆme direction. Cette observation semble confirmer que Vs est
sensible a` l’action de de´structuration du glissement et pourrait eˆtre un parame`tre
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Figure 2.19 – a) Coupe ge´otechnique avec la position des surfaces de glissement. b) E´volution
de Vs a` 5 m de profondeur et vitesses de de´placement en surface le long de la coupe. Modifie´
d’apre`s Jongmans et al. (2009).
2.4 Hypothe`ses de travail
L’origine des instabilite´s sur le site d’e´tude semble lie´e au retrait du glacier
wu¨rmien et a` l’incision du massif par le Drac. L’activite´ du glissement suit une
pe´riodicite´ saisonnie`re qui est lie´e aux pre´cipitations, avec une augmentation des
de´placements suite a` de forts e´pisodes pluvieux ou des pe´riodes de fonte de neige
(Giraud et al., 1991). La figure 2.20 synthe´tise les travaux de plusieurs auteurs
(Van Asch et al., 1984; Giraud et al., 1991; Nieuwenhuis, 1991; Vuillermet et al.,
1994; Van Asch et al., 1996) et pre´sente les mode`les conceptuels de de´stabilisation
d’un massif d’argiles lite´es (Fig. 2.20a) et d’infiltration d’eau au sein de ce massif
(Fig. 2.20b). A` Avignonet, plusieurs surfaces de discontinuite´s superficielles (5 m),
interme´diaires (10 a` 20 m) et profondes (40 a` 50 m), sont pre´sentes et emboˆıte´es,
ce qui confe`re un caracte`re complexe au fonctionnement du glissement (Fig. 2.20a).
Les surfaces de rupture superficielles vers 5 m de profondeur sont localise´es a` l’in-
terface entre le colluvium morainique et les argiles et semblent plus actives que les
niveaux de cisaillements plus profonds. La nappe perche´e dans le colluvium re´agit
directement aux e´ve´nements pluvieux. L’infiltration d’eau est d’autant plus rapide
que ce dernier est fortement fissure´ en partie avale du glissement. Cette augmenta-
tion de teneur en eau, associe´e a` un fort de´coupage du colluvium, ge´ne`re des coule´es
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et de la solifluxion (Antoine et al., 1981; Blanchet, 1988). Les surfaces de glisse-
ment plus en profondeur sont situe´es au sein d’une masse argileuse relativement
homoge`ne. Les surfaces localise´es vers 10-20 m de profondeur semblent correspondre
a` des glissements translationnels emboite´s, localise´s en partie avale du glissement
et qui induisent des de´placements de l’ordre de 3-4 cm/an. Au contraire, les mouve-
ments lents infe´rieurs a` 2 cm/an sont controˆle´s par la surface de cisaillement basale,
situe´e entre 40 et 50 m de profondeur (Fig. 2.20a).
La nappe perche´e alimente directement les fissures, qui peuvent eˆtre largement
ouvertes en pe´riode se`che (phe´nome`nes de retrait). L’eau est alors draine´e en pro-
fondeur et rejoint les lits silteux et/ou des niveaux plus drainants (Fig. 2.20b).
L’augmentation de la pression interstitielle dans ces niveaux faiblement cohe´sifs fa-



























Figure 2.20 – Mode`les conceptuels de glissement et d’infiltration au sein des argiles du
Trie`ves. a) Ge´ome´trie et localisation des surfaces de glissements au sein d’un massif d’argiles
lite´es (Van Asch et al., 1984; Giraud et al., 1991). Le glissement se propage, en surface et
en profondeur, par re´gression. Les glissements superficiels sont localise´s a` l’interface entre le
colluvium morainique et les argiles lite´es. Les surfaces de glissement profondes sont emboite´es
et forment un syste`me complexe. b) Mode`le conceptuel d’infiltration d’eau au sein d’un mas-
sif d’argiles lite´es (Nieuwenhuis, 1991; Vuillermet et al., 1994; Van Asch et al., 1996). Les
he´te´roge´ne´ite´s forme´es par les fissures et les niveaux silto-sableux favorisent l’e´coulement au
sein du massif et alimentent en eau les surfaces de rupture.
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Chapitre3
Structure ge´ologique des glissements
d’Avignonet et d’Harmalie`re
3.1 Introduction
Les glissements contigus d’Avignonet et d’Harmalie`re pre´sentent des morpholo-
gies et des cine´matiques diffe´rentes, bien qu’ils affectent le meˆme mate´riau et qu’ils
soient soumis aux meˆmes conditions climatiques. Les donne´es ge´ologiques dispo-
nibles sugge`rent toutefois que la ge´ome´trie du substratum exerce une influence im-
portante sur leur comportement diffe´rentiel. Le but de ce chapitre est de pre´senter
une e´tude de la ge´ome´trie du substratum en relation avec des donne´es ge´ode´siques
disponibles depuis 1948. Dans un premier temps, les principes ge´ne´raux des tech-
niques utilise´es et les re´sultats de l’e´tude sont expose´s sous la forme d’un article
soumis a` la revue Geomorphology.
Dans un deuxie`me temps, des informations comple´mentaires sur le traitement des
donne´es ge´ophysiques sont apporte´es. A` l’aide de simulations nume´riques, l’accent
est notamment mis sur l’origine des pics fre´quentiels expe´rimentaux.
3.2 Combined use of remote-sensing and ground
geophysical techniques to investigate geologi-
cal control on landslides (Trie`ves area, Wes-
tern Alps, France)
Article soumis au journal Geomorphology sous le titre : ”Combined use of remote-
sensing and ground geophysical techniques to investigate geological control on land-
slides (Trie`ves area, Western Alps, France)”, par Gre´gory Bie`vrea,b, Ulrich Knießa,
Denis Jongmansa, Erwan Pathiera, Ste´phane Schwartza, Thierry Villeminc, Cees J.
van Westend and Vilma Zumbob,e.
a Laboratoire de Ge´ophysique Interne et Tectonophysique, CNRS, Universite´
Joseph Fourier, BP 53, 38041 Grenoble cedex, France.
b Centre d’E´tudes Techniques de l’E´quipement de Lyon, Laboratoire Re´gional
d’Autun, BP 141, 71405 Autun cedex, France.
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c Laboratoire Environnements Dynamiques et Territoires de Montagne, CNRS,
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3.2.1 Re´sume´
Cette e´tude pre´sente les re´sultats d’une analyse combine´e de techniques de
te´le´de´tection et de prospection sismique applique´es a` la caracte´risation de deux
glissements argileux situe´s dans le Trie`ves (Alpes franc¸aises). Les deux glissements
d’Avignonet et d’Harmalie`re sont constitue´s du meˆme mate´riau et sont soumis a`
des conditions me´te´orologiques identiques. Ils pre´sentent cependant des morpholo-
gies et des cine´matiques diffe´rentes depuis les anne´es 1980 au moins. Ces observations
sugge`rent qu’un facteur supple´mentaire controˆle l’e´volution de ces glissements. Les
reconnaissances ont e´te´ conduites au moyen de cartographie ge´ologique, d’analyse
de photographies ae´riennes et de la morphologie de surface obtenue par LiDAR
ae´roporte´ (Light Detection and Ranging), de mesures GPS et de prospection par
bruit de fond sismique. Les re´sultats fournissent une image 3D de la ge´ome´trie
du substratum sismique, qui permet d’e´tudier les variations d’e´paisseur des for-
mations meubles. Les donne´es GPS et les photographies ae´riennes indiquent que
les diffe´rences de cine´matique entre les deux glissements existent depuis les anne´es
1960 au moins. Le glissement d’Avignonet est principalement dirige´ vers l’Est, tan-
dis que le glissement d’Harmalie`re, beaucoup plus actif, est dirige´ vers le Sud-Est.
Les re´sultats de l’e´tude sismique re´ve`lent la pre´sence d’un bombement de direction
Nord-Sud constitue´ de calcaires et marnes calcaires jurassiques et/ou d’alluvions
compactes quaternaires a` l’Est du glissement d’Avignonet. Ce bombement disparaˆıt
au niveau du glissement d’Harmalie`re et fait place a` une de´pression oriente´e Nord-
Ouest/Sud-Est, qui est interpre´te´e comme une pale´o-valle´e du Drac. Le bombement
est interpre´te´ comme un verrou me´canique qui empeˆcherait le glissement d’Avi-
gnonet d’e´voluer aussi rapidement que le glissement d’Harmalie`re. L’orientation
de la pale´o-valle´e du Drac correspond a` celle de l’e´volution du glissement d’Har-
malie`re. Ces re´sultats sugge`rent que la cine´tique des deux glissements est partielle-
ment controˆle´e par la morphologie du substratum.
3.2.2 Introduction
This paper presents a study combining remote sensing and seismic prospecting
for investigating two clayey landslides (Avignonet and Harmalie`re) located in the
Trie`ves area (Western Alps ; Fig. 3.1). Although affecting similar slopes made of simi-
lar clay layer under the same meteorological conditions, these two adjacent landslides
exhibit, since the 1980s, major differences in morphology, displacement rate magni-
tudes and motion directions. These observations suggest the control of at least one
additional internal factor on the landslide characteristics. Such control by litholo-
gical variations, hydrogeological drainage or structural features have been regularly
depicted in clay slides (Bonci et al., 2004; Lapenna et al., 2005; Eilertsen et al.,
2008; Bozzano et al., 2008). This study aims to explain the significant differences
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in geometry and kinematics observed between the landslides of Avignonet and Har-
malie`re. Combination of geological mapping, airborne Light Detection and Ranging
(LiDAR) data, aerial photographs, Global Positioning System (GPS) and seismic
noise measurements allows characterizing the landslide morphology and the thick-
ness of the soft layer down to the seismic substratum, providing a 3D view of the
soft layer bottom. This reveals the palaeotopography upon which settled the clays
and helps to assess the geological control on the two landslides behaviour.
In the last two decades, remote sensing techniques and geophysical prospecting
methods have been increasingly used to image landslide structures at the surface
and at depth, respectively. Remote sensing techniques, such as radar interferometry,
high-resolution optical images correlation and multi-temporal laser scanning, allow
the surface displacement field to be measured, which is a key parameter to unders-
tand the landslide mechanics (for a review, see Metternicht et al., 2005; Delacourt
et al., 2007). In complement to conventional ground-based geodetic techniques and
GPS surveys that provide only a limited number of discrete measurements, multi-
temporal remote sensing imagery has the potential to measure nearly continuous dis-
placement rate field over landslides (among others, Fruneau et al., 1996; Rott et al.,
1999; Kimura and Yamaguchi, 2000; Squarzoni et al., 2003; Metternicht et al., 2005;
Strozzi et al., 2005; Corsini et al., 2007). Nonetheless, performances of the remote
sensing techniques strongly depend on the site conditions (slope steepness and orien-
tation, vegetation, size, slide velocity) and on weather conditions. These techniques
that can be borne on various platforms (space, aerial or ground) and combined to-
gether, can achieve decimetric to centimetric resolution and accuracy in favorable
conditions (Delacourt et al., 2007). In the last few years, both airborne and ground
LiDAR techniques have been increasingly applied for mass movement studies, par-
ticularly in steep and rugged terrain (e.g. Thoma et al., 2005; Abellan et al., 2006;
Corsini et al., 2007; Deparis et al., 2008; Oppikofer et al., 2008). Recently, airborne
LiDAR images were successfully used to map recent and historical landslides in
gentle slope areas (Schulz, 2007; Van den Eeckhaut et al., 2007). Major advantages
of LiDAR technique are the flexibility and the quickness of the acquisition as well
as the relatively simple data processing, allowing multi-temporal Digital Elevation
Models (DEMs) to be generated (McKean and Roering, 2004; Rosser et al., 2005;
Thoma et al., 2005; Oppikofer et al., 2008).
In parallel, shallow geophysics has also considerably evolved with the emergence
of 2D and 3D spatial imaging, allowing the study of the spatial and temporal va-
riations inside landslides (for a recent review, see Jongmans and Garambois, 2007).
Geophysical imaging has the major advantages to give continuous information on the
studied body and to be non-invasive. However, resolution generally decreases with
depth. Geophysical prospecting applied to landslides encompasses a large number
of techniques : seismic reflection, seismic refraction, electrical resistivity tomogra-
phy (ERT), seismic noise measurements, spontaneous potentials, electromagnetic,
Ground Penetrating Radar (GPR) and gravimetry. Flexible and quick to deploy,
these techniques have been applied on various types of landslides for slope varying
from a few degrees (earth slide) to vertical (rock fall), with a penetration depth
of the surveys ranging from 3 m to 400 m (Green et al., 2007; Heincke et al., 2006;
Jongmans and Garambois, 2007).
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Figure 3.1 – Location of the area and palaeogeographical map at the end of the Wu¨rm
age (adapted from Monjuvent, 1973). Coordinates are kilometric and expressd in the French
system Lambert-93. The black thick box shows the location of the study area and the extent of
Fig. 2. 1: Laminated clay deposits in the Trie`ves area ; 2: glaciofluvial deposits ; 3: extension of
the Ise`re Glacier at the end of the Wu¨rm age ; 4: present-day topography ; L.T.: lake Trie`ves.
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Although remote sensing and geophysical techniques are complementary for land-
slide imaging purposes, they have been rarely associated. Roch et al. (2006) and
Deparis et al. (2008) combined remote and ground imaging techniques for determi-
ning the geometry and the 3D fracture pattern of potentially unstable cliff sites.
A dense digital surface model of the rock face was measured from laser scanning
(LiDAR) and/or photogrammetry, while the GPR performed on the cliff allowed
the discontinuity pattern inside rock mass to be obtained. On low slope made of
clay-rich sediments, Perrone et al. (2006) presented a joint analysis of SAR inter-
ferometry and ERT surveys for investigating and understanding complex ground
deformation of different origin. Bru¨ckl et al. (2006) utilized photogrammetric, GPS
and seismic data to derive the kinematics of the Gradenbach deep-seated landslide
(Austria) affecting crystalline rocks.
In the following, the geological setting of the study area is first assessed. Then,
the use of LiDAR data, aerial photos and GPS measurements will lead to better
constrain the two landslides activity and extent as well as their kinematics. The easy-
to-deploy and fast H/V prospecting will allow to estimate the soft layer thickness.
The original combination and integration of these techniques will help to build a 3D
view of the soft layer and assess a possible geological control on the landslides.
3.2.3 Geological structure and mapping
The Trie`ves area is located 40 km south of the city of Grenoble in the external
French Alps (Fig. 3.1). This plateau region with a maximum altitude of 800 m above
sea level (asl) corresponds to a large depression of about 300 km2 drained by the
Drac river and its tributaries. It is bordered, to the West and to the South by
the Vercors and De´voluy carbonate massifs, respectively. To the East, it is limited
by the southern end of the crystalline Belledonne range (Fig. 3.1). This area is
the main outcrop of quaternary glaciolacustrine clays. Many landslides affect this
zone among which 15 % are supposed to be sliding (Lorier and Desvarreux, 2004a).
These slides might affect surfaces as large as 1 km2. They can develop over several
slip surfaces ranging from superficial (5 m to 15 m) to rather deep (down to 50 m ;
Blanchet, 1988; Jongmans et al., 2009). Slide velocities are generally low (a few
cm/year) but can reach several m/year in certain places. In some cases, generally
after a long wet period accompanied by quick snowmelt, the slides can evolve into
a mudflow and velocities can reach several m/h. This lead to dramatic events in
Harmalie`re in 1981 (Moulin and Robert, 2004) and in La-Salle-en-Beaumont in
1994 (Moulin and Chapeau, 2004). This important gravitational instability is mainly
related to the Quaternary geological history of the region. It was controlled by several
glacier fluctuations, which resulted in alternating deposition and erosion phases.
The particular geometrical setting and the sediments recorded these major climatic
fluctuations.
The substratum on which rely the quaternary formations is made of early Ju-
rassic carbonate strata which were folded and faulted during the alpine orogenesis.
Ancient glacial (Riss) and interglacial phases (Riss-Wu¨rm) carved the substratum
and generated valleys partly filled with Riss-Wu¨rm alluvial deposits. This lead to
an irregular shape of the basement prior to the last glacial phase (Wu¨rm ; -80 to
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-12ky BP). During the last glacial maximum extension (LGM, Wu¨rm period, -22 to
-18 ky BP ; Clark et al., 2009), the Ise`re glacier, coming from the North, blocked
downstream the torrential flows from the Drac river and its tributaries, genera-
ting an ice-dammed lake (lake Trie`ves, Fig. 3.1 ; Monjuvent, 1973). This lake was
progressively filled during thousands of years mainly by millimetric to decimetric
rythmic alternations of clay and silt layers originating from nearby Mesozoic marls
and crystalline massifs (Huff, 1974). These laminated clays rest either on carbonate
or alluvial, locally cemented, compact layers from the interglacial Riss-Wu¨rm per-
iod. The irregular shape of the basement induces strong lateral thickness variations
of the palaeolake infill, from 0 to more than 250 m (see Figs. 3.2 and 3.3 ; Monjuvent,
1973; Antoine et al., 1981). The top of the clay is generally found at an elevation
of about 750 m asl (Antoine et al., 1981). Morainic deposits which cap the clays are
found as far as the south of the village of Sinard, indicating the southward limit
of the wu¨rmian glacier extension (Figs. 3.1 and 3.2). Also, these moraines are not
present in the downslope parts of landslides, where clays outcrop (Fig. 3.2). At the
study site, their thickness evolves, around Sinard, from 50 m to the West to a few
meters to the East. At the end of the LGM in Europe, the Ise`re glacier withdrew,
allowing the rivers to cut deeply into the formations. This last erosion phase created
the actual Drac river valley. This favoured the conditions for landslide development
in the clay with a general Eastward motion in the study area (Fig. 3.2 ; Brocard
et al., 2003; Jongmans et al., 2009).
The geological map and the cross-section of figures 3.2 and 3.3, respectively, show
the geometrical arrangement of the geological formations in presence. Two palaeo-
valleys, labelled v1 and v2 on figure 3.3, depict previous interglacial incision phases.
Palaeovalley v1 is the oldest one (Monjuvent, 1973; Brocard et al., 2003). Both
palaeovalleys are filled with locally cemented alluvial layers. They have been re-
cognized by field observations and, under the clay cover, by geophysical investiga-
tions conducted in the 1950s for the construction of the Monteynard dam (loca-
tion in Fig. 3.2 ; Crosnier-Leconte et al., 1953; Monjuvent, 1973). In the study area
(Fig. 3.1), these erosion and deposition phases resulted in an irregularly shaped sub-
stratum top (Fig. 3.3). The last erosion phase, at the end of the LGM, resulted in
the actual Drac river valley. A general view from the opposite side of the lake is
presented on figure 3.4a. Jurassic bedrock, quaternary alluvial layers and laminated
clays are shown on outcroup pictures of figures 3.4b, 3.4c and 3.4d, respectively.
3.2.4 Landslide geomorphology and history
Techniques
In this part we will focus on the comparison between the Avignonet and Har-
malie`re landslides. Three techniques have been used to analyze and compare the
geomorphology and kinematics differences of these slides. To obtain a DEM for geo-
morphological interpretation a LiDAR laser scan, covering the two landslides, was
performed. Aerial photographs and GPS measurements were used to analyse the
kinematics back to 1948.
The LiDAR scan was performed in November 2006 using the handheld airborne
mapping system Helimap® (Vallet and Skaloud, 2004) mounted on a helicopter
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Figure 3.2 – Geological map (location in Fig. 3.1) modified from Debelmas (1967) and
Lambert and Montjuvent (1968). Screes and morainic colluvium have not been reported. Black
stars refer to pictures in figure 3.4. Position of cross-section AA’ of figure 3.3 is indicated. A:
Avignonet landslide. H: Harmalie`re landslide. MD: Monteynard dam.
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Figure 3.3 – Geological cross section (location in Fig. 3.3). Screes and morainic colluvium
have not been reported. v1: first palaeovalley (”Drac de Cros”). v2: second palaeovalley (”Drac
de Sinard”). Initial level of laminated clays has been reported (750 m asl). Dashed line within
clays depicts the lower limit of the Avignonet landslide, deduced from inclinometer data. See
text for details.
flying about 300 m above the terrain. The landscape is characterized by forest, agri-
culture and grassland. There are no artificial structures on Harmalie`re but a few
small roads, 3 piles of an electric landline and 54 buildings on the Avignonet land-
slide. The time for the acquisition was chosen to be in November, so that the leaf
coverage has already decreased and snowfall has not started yet. The system has
recorded 36 million last pulses of the surface reflection resulting in an average of
6 points per m2 with an accuracy of 10 cm in vertical and horizontal directions. In
order to derive the bare earth model excluding trees and houses the point cloud
was filtered and interpolated to a 2 m raster grid with the software SCOP++® IPF
(2004) using the robust interpolation method (Briese et al., 2002). The number of
points classified as ground reflections and therefore used for the griding of the DEM
is 21 million, which is equivalent to an average of 3 points per m2. The resulting sha-
ded DEM is shown in figure 3.5. Shaded representations with different light angles
were used for geomorphologic interpretation.
GPS campaign measurements have been performed biannually (April and Novem-
ber) since 1995 by RTM (Restauration des Terrains en Montagne, a french public
survey) at 25 points on the Avignonet landslide (Fig. 3.5), relatively to several refe-
rence points located on nearby stable bed-rock. The average standard deviation for
all measured points is 6 mm. No GPS measurements have been done so far inside
the Harmalie`re landslide, because of the quick surface evolution making benchmark
installation difficult. Average horizontal velocity vectors are shown in figure 3.5. No
clear temporal pattern of velocity changes emerges from the data certainly due to
the low temporal sampling.
To analyze the kinematics further in the past, digital photogrammetric scans of
aerial photographs from IGN (Institut Ge´ographique National, France) of the years
1948, 1956, 1978, 1985, 1993, 2001 and 2003 at scales between 1:20 000 and 1:30 000
covering the two landslides have been used. The photos were orthorectified with the
software Geomatica® using the DEM BD-ALTI® from IGN with a resolution of 50 m
(the LiDAR DEM was not covering a large enough area to be used), the calibration
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Figure 3.4 – Outcrop pictures. a) General view of the Avignonet landslide from the opposite
bank of lake Monteynard (picture taken from location 4a in Fig. 3.2) ; b) Jurassic bedrock
overlain by compact, locally cemented alluvial layers constituted by hetermetric and heterogenic
gravels. Present-day Drac river is at the forefront ; c) Compact alluvial layers ; d) laminated
clays. Location of the pictures is detailed on Fig. 3.2
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Figure 3.5 – LiDAR DEM and elevation profiles of the study area. a) Shaded LiDAR DEM
(light direction is from NW, horizontal resolution of 2 m) covering the Avignonet (North) and
Harmalie`re (South) landslides. Dotted lines indicate the landslide limits. White areas indicate
data holes in the LiDAR coverage. The white circles show the position of the GPS points, and
the thin straight lines represent the 11-years average horizontal velocity measured by GPS.
A1-3 and H1-3 indicate the location of the elevation profiles. b) Elevation profiles through
Avignonet and Harmalie`re with subdivisions in an upper and lower part. Profiles are 2 times
vertically exaggerated.
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certificates of the utilized cameras and 56 ground control points measured on the
field with differential GPS. The ortho-photos have been analyzed to investigate
the landslide activity through time. The mapping of the denuded area and of the
headscarps was found to be useful indicators of landslide activity.
In the studied area, bare soil (mostly clays) can be observed in several places, over
significantly large surface (from about 250 m2 to more than 50000 m2 in Harmalie`re).
Where field observation has been done, it turns out that these bare soil surfaces result
from erosion and weathering processes in relation to superficial landslide activities.
In the following the term denuded area is used to refer to these surfaces. To quantify
the spatial and temporal distribution of denuded area over the whole studied area,
aerial photos have been used.
When comparing field observations at Harmalie`re and Avignonet landslides with
ortho-photos, denuded area appears as very bright pixels in aerial photography com-
pared to the surrounding forested or agricultural landscape except for some field
crops, the river and some human constructions (road, buildings) that can also be
bright (see Fig. 3.6, top). Consequently, for each ortho-photo, pixels have been clas-
sified as denuded area, using as reference the level of brightness of areas where bare
soil has been observed in the field, and excluding the river (or the lac), bright fields,
roads and buildings identifiable by their characteristic geometric shapes (see Fig. 3.6,
bottom).
Analysis
Using the three sets of data, as described in the previous section, several features
can be analyzed to highlight the difference in kinematics between the Avignonet
and Harmalie`re landslides : the general orientation of the landslide, surface velocity,
denuded area, headscarp evolution and surface roughness.
The clay area affected by sliding is larger on Avignonet (1.8 km2) than on Har-
malie`re (1.2 km2). The headscarps of Harmalie`re and Avignonet mapped from the
1956 aerial photo (before the construction of the Monteynard Dam), show that the
maximum distance between the headscarps and the Drac Valley is about 1.5 km in
both cases. Both headscarps follow a curve that have a symetry axis oriented NNW-
SSE, perpendicular to the Drac Valley, as it is expected in a homogeneous clay mass
deeply cutted by a valley (see Fig. 3.6 on the bottom left). In Avignonet, the global
sliding direction follows this axis as expressed by the fan-shape pattern of the GPS
velocity vectors and of the slope directions of the main scarps. The 11-years average
velocity vectors from GPS on the Avignonet landslide are oriented from N 70˚ E to
N 130˚ E (Fig. 3.5), with a global N 100˚ E movement.
However, in Harmalie`re, according to the evolution of denuded area, the most
active areas of the landslide develop along a NNW-SSE axis (Fig. 3.6) making a
30˚angle with the Avignonet global sliding direction. The percentage of denuded
surface is much larger in Harmalie`re than in Avignonet since the first photos in 1948
(13 % versus 5 % in 1948, 20 % versus 3 % in 1984 and 19 % versus 3 % in 2003). Only
a very small active area in the south of Avignonet can be identified. The higher
activity of Harmalie`re certainly goes back, at least, to the end of the 19th century :
at that time, according to Moulin and Robert (2004), because of intense gully erosion
occurring on the NW part of the Harmalie`re slide, a significant reforestation work has
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Headscarps Denuded area Monteynard lakeLandslide limits
Figure 3.6 – Top: Orthorectified aerial photos of the years 1956, 1985 and 2003. The scales
of the original photos are 1:25 000, 1:30 000 and 1:25 000. Bottom: Interpretation of the corres-
ponding aerial photo showing the denuded areas related to landslide activity. White areas are
not covered by the images. In 1962 the Drac River was damed up creating the lake Monteynard
shown in the photos from 1985 and 2003.
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been implemented by the state authorities. Since the catastrophic Harmalie`re event
in 1981, denuded area are more concentrated in the eastern part of the Harmalie`re
landslide and has grown up-slope since then. Morphological changes due to the 1981
event can be seen in the 1985 sketch of figure 3.6 forming a NNW-SSE elongated
body of denuded areas and also in figure 3.5 where, at the same place, a roughness
contrast with the surrounding terrain can be noticed. The body itself can be divided
into a steeper upstream part where erosion dominates and a smoother lower part
corresponding to an accumulation zone, which has been conquered by trees again
since the 1981 event (Fig. 3.6 on the right). It is noteworthy that the recent up-slope
evolution is not directed straight to the NW, but has rotated clockwise to the N-NE
toward the Avignonet landslide.
The main headscarp of Harmalie`re, which has developed since the catastrophic
event of March 1981, has mainly regressed through several brutal events (biggest
events were in 1988, 1996 and 2001 ; Moulin and Robert, 2004). This evolution is
traceable from aerial photos analysis, providing a mean regression rate of about 10
m/year between 1981 and 2003. These values are in agreement with ground obser-
vations (Moulin and Robert, 2004). Since 2001, the headscarp regression has started
to affect the southern limit of the Avignonet landslide. A GPS measurement on
the crest between Harmalie`re and Avignonet indicates mass displacement towards
the Southwest, which is consistent with a faster regression of the Harmalie`re scarp
toward the Northeast (Fig. 3.6) relative to Avignonet. To the North of Harmalie`re
the limits with another landslide show a convexity toward the south (Fig. 3.5 and
3.6). On the LiDAR DEM, in the northern part of Avignonet slide, the four upper-
most major scarps (spaced by about one hundred of meter) seem to be cut by the
northern limit. This suggests that the northern landslide has been the last to be the
most active with respect to the Avignonet one.
Surface roughness is also an indicator for landslide activity (Glenn et al., 2006).
Analysis of surface roughness from the shaded LiDAR DEM (Fig. 3.5) shows dif-
ferences between the Harmalie`re and Avignonet landslides in terms of wavelengths
and amplitudes along the slope direction. In Harmalie`re, a characteristic small-scale
roughness with wavelengths of 5-15 m and amplitudes of 0.5-5 m can be observed, as
well as roughness at a larger scale with wavelengths of 80-200 m and amplitudes of
5-20 m. Two representative elevation profiles along the slope direction are shown in
Fig. 3.5b. They are divided into an upper and a lower part according to the presence
of significant changes of slope angle and roughness. On these profiles, the roughness
has been estimated using the root-mean-square deviations as described by Shepard
et al. (2001) with step-sizes of 10 m and 100 m along with the mean slope angles
(see table 3.1) corresponding small-scale roughness and large-scale roughness at the
wavelengths of 10 m and 100 m respectively. In Avignonet the roughness is higher at
the toe (1.6 m) than in the upper part (1.1 m) for the small-scale roughness, which
can be explained by the higher activity down-slope, as suggested by the GPS, asso-
ciated to a higher slope angle and may be a higher erosion rate. In Harmalie`re, the
roughness is lower in the lower part than in the upper part for both wavelengths.
Indeed, since 1981, Harmalie`re has shown intense activity in its upper part including
collapsing at the headscarp and several minor scarps below, that are responsible in a
higher large-scale roughness (5.4 m). In the lower part, it evolves into a more fluent
mudslide (large-scale roughness at 2 m) related to the development of an accumu-
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lation zone which presents a lower slope angle. Similar large-scale roughness values
are found for the upper parts of Avignonet and Harmalie`re. Assuming that features
related to large-scale roughness are more robust through time that the small-scale
one, this observation suggests that Avignonet and Harmalie`re have experienced si-
milar landslide processes in the past. It must be stated that using roughness as
an indicator of landslide activity can be biased by several factors that should be
discussed. First of all the density of data points after filtering when building the
DEM can influence the roughness. Data density decreased in forested area because
of the filtering and could lead into lower roughness. In figure 3.5, the constructed
DEM is resampled at 2 m resolution : beside a few exceptions and after filtering
the forest, the laser points were still dense enough to avoid smoothing effects due
to interpolation. For instance, the south-western part of the Harmalie`re landslide,
which is largely forested, shows a higher small-scale roughness than the farming area
of the Avignonet slide. On the other hand the effect of farming altering the surface
roughness should also be considered. On a very small scale farming can decrease
the surface roughness in a very short time, but also high scale roughness could be
decreased by farming over decades. On the other hand if the activity of the land-
slide and with that the roughness is too high, the field will become abandoned and
the roughness will be not further decreased. Therefore it can be said that farming
amplifies the trend : smooth areas will be more smoothed and rough areas will stay
rough above a certain threshold. If there are other causes to abandon a field than
the landslide activity, the interpretation of roughness can be misleading. In the case
of Harmalie`re, it can be observed from the aerial photos that a lot of fields became
abandoned after being affected by the past 1981 events. Today farming is completely
stopped on Harmalie`re. Also the active part in the south of Avignonet was partly
farmland in the past and become abandoned recently.
Table 3.1 – Root-mean-square deviations from the elevation profiles seen in Figure 3.5b for
2 different wavelengths (step sizes) representing the roughness at different scales. See text for
details. * This value is not reliable due to the short profile length.
577 247 874 624
9.8 16.3 11.6 6.9
1.1 1.6 1.6 1










Mean slope angle (°)
RMS deviation (m) small
scale (10 m)
RMS deviation (m) large
scale (100 m)
Taking into account these limitations, the roughness comparison between the
Avignonet and Harmalie`re slide still suggests a significant difference of the recent
sliding activity : the Avignonet slide does not show major recent active movements
in agreement with GPS data and aerial photographs analysis, in contrast to the
Harmalie`re slide. Only some areas in the lower part and in the South of Avignonet
exhibit small-scale roughness similar to Harmalie`re. This is consistent with the lo-
cation of denuded area in the most recent aerial photos, which are correlated to a
higher landslide activity.
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Regarding slide velocity, values measured by GPS at the surface of the Avignonet
landslide (Fig. 3.5) increase from less than 20 mm/year at the top to more than
130 mm/year in the most active parts at the toe. The aerial photos show no major
signs of activity in Avignonet for the last 60 years with no significant evolution of
the headscarp and very small denuded areas. In Harmalie`re no GPS measurements
are available but, by tracking morphological features through different dates in the
aerial photos, one can get a rough estimate of the average velocity of several meters
per year for some parts of the main landslide body, which is significantly higher than
in Avignonet.
Comparison of the two landslides by LiDAR scan, GPS data and aerial photos has
shown that the recent and former landslide kinematics are highly different for the
two earth slides. Harmalie`re seems to be much more active than Avignonet, today
and in the past 60 years. A major factor for this could be the underlying bedrock
topography. This possible influence parameter is investigated in the following section.
3.2.5 Geophysical investigation
The objective of the geophysical investigation is to map the thickness of the soft
layer over the two landslides. This thickness ranges from 0 to more than 250 m from
the East to the West, respectively (Antoine et al., 1981). The site to be characterized
encompasses a surface of 5 km2. Geological investigations conducted in the 1950s for
the study of the Monteynard dam (location in Fig. 3.2) were limited to the Avignonet
area. No information is available about the geological setting of the Harmalie`re
area. Furthermore, geophysical campaigns which aimed to characterize the geological
setting in the immediate vicinity of the dam were not published and only synthetic
data are available. This poses the problem of the reliability of the established model
of figure 3.3.
Recent works (Jongmans et al., 2009) have shown the existence of a strong shear
wave (S-wave) velocity contrast (more than 3 on average) between the soft upper
layers (clays and moraines ; 250 m/s < Vs < 600 m/s) and the substratum made
of compact cemented alluvial layers (Vs = 1250 m/s) and Jurassic limestone (Vs =
2000 m/s). With such characteristics, microtremor processing (H/V technique) has
been proven to be one of the most robust and easy exploration tool for mapping the
thickness of alluvial or lacustrine sediments (Ibs-von Seht and Wohlenberg, 1999;
Delgado et al., 2000a; Gue´guen et al., 2007; Me´ric et al., 2007; Le Roux et al., 2008)
including the Trie`ves area (Jongmans et al., 2009).
Method
The H/V technique is a single station method consisting in calculating the hori-
zontal to vertical spectral ratios (H/V) of seismic noise records. For a single homo-
geneous soft horizontal layer (1D geometry) overlying the bedrock, the H/V curve
exhibits a peak at a frequency fHV that is the shear-wave resonance frequency f0 of
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where Vs is the soft layer S-wave velocity (in m/s) and T is the layer thickness
(in m). The resonance frequency decreases with a decrease of Vs and an increase of
thickness. If Vs is known, this equation allows the layer thickness to be determined.
For a layered medium overlying a halfspace, the resonance frequency can be compu-
ted from the thickness and the dynamic characteristics of each soil layer (Haskell,
1960) and the total thickness of the soil layers can be deduced if the vertical velo-
city profile is known. When the seismic impedance contrast Z between the soft layer
and the bedrock is high enough (Z > 4), the H/V peak was shown to result from a
change in the ellipticity of the fundamental mode of the Rayleigh waves (Bonnefoy-
Claudet et al., 2006a). The corresponding ellipticity frequency fell is then equal to
the resonance frequency f0.
Measurements were made with a single three-component 5 s sensor giving a
flat response between 0.2 and 50 Hz and connected to a light seismic acquisition
system (Chatelain et al., 2000). Seismic noise was recorded during 15 minutes
with a 200 Hz sampling frequency. Data were processed with the Sesarray package
(wwww.geopsy.org ; Wathelet et al., 2004). Microtremor records were cut into 30 s
time windows, for which Fourier spectra were computed and smoothed using the
technique proposed by Konno and Ohmachi (1998). H/V spectral ratios were compu-
ted for all time windows and the mean H/V curve is given with standard deviations
at each site.
The H/V method offers the advantages of being easy to deploy (one station-one
people) and quick (about 10 sites per day), depending on field conditions. Limits are
weather conditions, likely to influence the H/V curve (Koller et al., 2004), and the
assumption of horizontally layered medium, which cannot be valid in case of strong
lateral seismic contrasts (Uebayashi, 2003). In the study site conditions, the 5 km2
area was covered within a two weeks delay by a single operator.
H/V data
H/V measurements were performed at 104 sites (Fig. 3.7) and were located with
a GPS with a horizontal accuracy ranging from one to a few meters under forest.
Elevation values were extracted from the LiDAR DEM. H/V curves (spectral ratio
versus frequency) at two sites (S1 and S2) are presented in figure 3.7a. Both curves
exhibit a peak with amplitude over 8 at 0.58 Hz for S1 and at a 3.63 Hz for S2,
corresponding to the resonance frequency of the site. At S2, a second peak appears
at 20 Hz, which could correspond to the resonance of a superficial layer or to a
higher resonance mode. The great majority of the 104 measured H/V curves fit the
criteria proposed in the SESAME guideline (Koller et al., 2004) for a 1D resonance
phenomenon, with well-individualized peaks and H/V amplitudes greater than 2.
For some measurements, located in the southeastern part of the Harmalie`re landslide
(location in Fig. 3.7b), however, curves exhibit a plateau-like shape, suggesting 2D
or 3D effects. This point will be discussed below.
The frequency field was gridded with a kriging algorithm (Kitanidis, 1997), using
an exponential variogram model with a N-S anisotropy for the search radius. The
gridded surface fits the experimental data with an absolute error of 3 %. The results
are presented on figure 3.7c.
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Figure 3.7 – H/V measurements. a) H/V curves at points S1 and S2 (location on Fig. 3.7c).
b) Location of the 104 measurement points with the landslides limits (dashed line) ; A: Avi-
gnonet landslide ; H: Harmalie`re landslide. c) Resonance frequency map.
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To the West, the frequency map (Fig. 3.7c) reveals a NNE-SSW 500 m wide elon-
gated low-frequency zone, with values ranging from 0.4 to 1 Hz. To the East, fre-
quencies increase rapidly with distance, from 1 to 4 Hz. This eastward evolution of
the resonance frequency is consistent with the thinning of the clay layer and the cor-
responding rise of stiff layers shown in previous works (Fig. 3.3 ; Crosnier-Leconte
et al., 1953; Lambert and Montjuvent, 1968; Blanchet, 1988; Jongmans et al., 2009).
Applying equation 3.1 with a mean S-wave velocity of 600 m/s in the clay layer
(Me´neroud et al., 1995) yields a clay thickness between 375 m to the west and 37 m
to the east. These thickness values are however approximate, owing to the vertical
S-wave velocity variation in the clay layer. This results from the effects of com-
pactness and landslide activity. The dynamic characteristics (P-wave and S-wave
velocities, density) within the different layers (from top to bottom : morainic col-
luvium, moraine, disturbed clays, undisturbed clays, alluvium and bedrock) were
obtained from previous seismic studies (Me´neroud et al., 1995; Renalier et al., 2007;
Jongmans et al., 2009) and are presented in table 3.2. Thickness values in the layers
were estimated at each station from the available geophysical and geotechnical data
(Monjuvent, 1973; Antoine et al., 1981; Blanchet, 1988; Lorier and Desvarreux,
2004a; Jongmans et al., 2009). Then, the only free parameter left is the thickness of
the undisturbed clay layer.
Table 3.2 – Dynamic characteristics (compressional wave velocity Vp, shear wave velocity
Vs and density) used for the calculation of the theoretical resonance frequency. See text for
details.
Vs (m/s)
5 500 250 1.9
Moraines 0-50 1850 150-450 2
0-45 1850 150-450 2
0-250 1850 600-650 2
0-100 2350 1250 2
3000 2000 2.6






Preliminary theoretical sensitivity tests were conducted using the Sesarray pa-
ckage (Wathelet et al., 2004). They have shown that the clay thickness is the main
parameter controlling the resonance frequency. Furthermore, these tests also sho-
wed that the impedance contrast, using the parameters of Table 3.2, between clays
and cemented alluvial layers was sufficient enough to generate a peak corresponding
to the resonance frequency. It implies that the measured frequency corresponds in
each case to the base of the clays. No change in the f0 value has been found when
passing the landslide headscarp (cf. Fig. 3.7c). Furthermore, within the slide, no
high-frequency peak that could sign a shear plane has been recorded nor computed.
These results support the use of resonance frequency measurements for determining
the base of the clays. On an other hand, they indicate that this technique might not
be suitable for detecting and mapping the slide itself (on the contrary of Me´ric et al.,
2007). This could be due to an insufficient seismic impedance contrast between the
disturbed clays and the undisturbed laminated clays (cf. Table 3.2).
The soft layer thickness was computed at each station by fitting the theoretical
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resonance frequency to the measured one using a trial and error method. The plot
of computed thicknesses versus experimental resonance periods (inverse of the fre-
quency) for the whole data set shows a good correlation (Fig. 3.8a), corroborating
the determined velocities in the layers. The H/V deduced geometry of the seismic
bedrock top is compared to the section previously established from a long refrac-
tion profile conducted for the study of the Monteynard dam (profile P1, location in
Fig. 3.7c ; Blanchet, 1988) which depicts the top of the Jurassic bedrock. A general
good agreement is observed between the two sections (Fig. 3.8b) in terms of relative
way of the palaeotopography. Observed discrepancies range from a very few m to the
East to some 40 m to the West. These disparities may come from strong changes in
layer velocities which are not known. This also may come from the reference geolo-
gical model, established from a refraction study and which reliability is not known.
This prevents this H/V mapping from being exhaustive but allows the relative pa-
laeotopography to be estimated and analyzed in terms of geometry. Errors may also
arise from 2D and/or 3D effects as well as from varying cementation of the alluvial
layers, as observed at outcrop. These points will be discussed further.
Base of varved clays after
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Figure 3.8 – Frequency to thickness calibration for H/V profile P1 (location on Figs. 3.7b
and 3.7c). a) Computed thickness as a function of the measured resonance period (inverse of
the frequency) for the 104 stations. Linear regression (black dashed line) gives a determination
coefficient r2 equals to 0.95. b) Comparison of the geometry of the top of the Jurassic bedrock
(Blanchet, 1988) and the bottom of the laminated clays after H/V measurements along profile
P1 (location in Fig. 3.7c). Dashed line depicts the lower limit of the Avignonet landslide
deduced from inclinometer data.
The thickness values obtained over the whole area were then kriged with an expo-
nential variogram model to produce a map depicting the distribution of the thickness
of the soft layer (moraines, morainic colluvium and clays) over the seismic substra-
tum (alluvial compact layers and Jurassic bedrock ; Fig. 3.9a). Outcrops of stiff
alluvium and carbonate bedrock (0 m of soft cover thickness) were added in order
to better constrain the interpolation. The thickness map is in agreement with the
frequency map of Figure 3.7, showing a significant westward increase of the clay thi-
ckness from 0 m on the valley flank to more than 300 m below the village of Sinard.
These values are consistent with field observations and the outcropping of the allu-
vial layers to the East (Fig. 3.3). This is also consistent with previous estimations
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(Monjuvent, 1973; Antoine et al., 1981) that give a soft layer thickness from 0 to
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Figure 3.9 – Soft layer thickness maps. a) Soft layer thickness map. The absolute error
between computed and interpolated thicknesses is 5.29 %. b) Lake Trie`ves palaeotopography
in the study area. The absolute error between computed and interpolated palaeotopography
is 0.98 %. Dots refer to seismic measurements and crosses to field observations ; dashed lines
stand for Avignonet and Harmalie`re landslides limits.
Thickness values were subtracted from elevation values given by the LiDAR DEM
at each measurement point. These points were again spatially interpolated using a
kriging method with an exponential variogram model. The relief of the bottom of
the clay layer is given in Figure 3.9b. The palaeotopography upon which clays have
been deposited is very irregular, with elevation variations of more than 150 m. The
major feature is the presence of a depression striking NNE-SSW, which is borde-
red to the East by a N-S ridge culminating at an elevation of about 600 to 620 m
(cross-section AB on Fig. 3.10). This depression probably coincides with palaeo-
valley v2 of the palaeodrac river, as suggested by the presence of alluvial outcrops
along the lake (Figs. 3.2 and 3.3) and by previous works (Crosnier-Leconte et al.,
1953; Monjuvent, 1973). The N-S ridge appearing to the east and shown on cross-
section AB corresponds to the presence of carbonate bedrock irregularly covered
with compact alluvial layers and sporadically outcropping along the lakeshore. To
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the South, this ridge disappears (cross-sections AC and AD ; Fig. 3.10). In figure 3.9
are superimposed the limits of the landslides of Avignonet and Harmalie`re. Below
the southern part of the Avignonet slide, on its eastern side, the ridge of compact
layers continuously extends perpendicularly to the global slide motion and could act
as a buttress. On the contrary, the Harmalie`re landslide clearly developed over the
lower elevation zone (Fig. 3.9b) and its motion can be explained by its orientation












































Figure 3.10 – Cross-sections of the paleolake basement (location in Fig. 3.9b).
3.2.6 Discussion
Geophysical investigation with ambient noise measurements allows to compute a
frequency map (Fig. 3.7c) that can be turned into a soft sediments thickness map
which is used to derive a paleotopography map (Fig. 3.9). Considering the thick-
nesses that have been computed, one may argue that 2D and/or 3D effects are
present and that measured fHV might be biased. The presence of non-1D cases is
highlighted by strong lateral variations observed on the frequency map (Fig. 3.7a).
Consequently, calibration based on the ellipticity of the fundamental mode of Ray-
leigh waves may be irrelevant and cannot provide the correct thickness for the soft
layers. Some of these effects have been noticed on the signals located in the sou-
theastern part of the Harmalie`re landslide (Fig. 3.7b) by plateau-like signals. By
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picking the frequency at the plateau cut-off, the resonance frequency tends to be
overestimated (Guillier et al., 2006). Similar side effects have already been reported
by studies conducted within small-apex valleys (Uebayashi, 2003; Koller et al., 2004;
Gue´guen et al., 2007; Le Roux et al., 2008). This is illustrated on cross-section AC
of figure 3.10. Between abscissa 800 and 850 m, a bulge of substratum is visible. It
corresponds to a zone with pleatau-like H/V curves. This strong side effect tends
to provide an overestimated measured fHV and, thus, a lowered clay thickness. As
a consequence, the observed bulge on cross-section AC is likely to result from side
effects and not to represent a real structure.
Another problem arising from calibrations is the eventual presence of lateral
Vs variations in the soft sediments. Vertical and W-E variations are known to be
present within clays (Renalier et al., 2007; Jongmans et al., 2009) and were taken
into account for the frequency to thickness computations. On an other hand, since
the Wu¨rm glacier extension was limited to the village of Sinard (Figs. 3.1 and
3.2), the presence of such an ice-cap and of the 50 m thick moraines may influence
the compactness and, then, the S-wave velocity of the clays across this boundary.
Nevertheless, N-S velocity variations within the soft layer have not been reported
hitherto and were not eventually integrated to this work.
As a consequence of these uncertainties, the soft layer thickness map computed
from H/V data may contain more or less important error bars. These errors are
estimated to a few meters to the East (were soft layer thickness is of a few tens
of meters) to some 40 m to the West, were the soft layer reaches 300 m. These
uncertainties do not question the reliability of the first order of observations since
the aim of this work is to map the relative variations of the seismic substratum. The
basement of the former Trie`ves lake on which were deposited the glaciolacustrine
laminated clays is irregularly shaped and shows strong lateral variations. At most,
this introduces an uncertainty in the exhaustive mapping of the clay thickness.
There is a N-S ridge to the East of the investigated area, culminating at about
620 m, which disappears to the south. Cross-sections AC and AD on figure 3.10
illustrate the progressive vanishing of this hard ridge marking a depression to the
South at about 460 m, which continues toward the North-East and then runs along
the west side of the ridge. This depression allowed the deposition of 300 m of clays
and moraines over a seismic substratum located at an elevation less than 520 m asl.
Over the ridge only a very few tens of meters of clay remain because of a lower
thickness of sediment and of erosion. This analysis confirms previous works done
by other geophysical methods on Avignonet (Crosnier-Leconte et al., 1953; Blan-
chet, 1988), and also extents consistently the knowledge of the palaeotopography to
the south up to Harmalie`re. The new map also confirms the geological observations
and interpretation inferring that several glacial and interglacial erosion phases, that
took place during the Quaternary (Monjuvent, 1973; Brocard et al., 2003), crea-
ted a palaeotopography marked by the incision of at least two paleovalleys of the
Drac, called ”Drac de Sinard” and ”Drac de Cros”, filled with alluvium and run-
ning below the laminated clay of the Sinard plateau, notably below Harmalie`re and
Avignonet (Lambert and Montjuvent, 1968; Monjuvent, 1973). However, Lambert
and Montjuvent (1968) and Monjuvent (1973) indicate that the top of the ”Drac
de Sinard” alluvium is at about 500-520 m asl in the Harmalie`re-Avignonet area,
and that its bottom is at about 410 m asl, whereas our results show, west to the
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ridge, intermediate values ranging between 440 and 500 m asl. This could suggest
that the method used is not sensible to the contrast between alluvial deposits and
clay. Preliminary theoretical sensitivity tests revealed that the impendance contrast
between the clays and the compact, cemented, alluvial layers was large enough to
generate a resonance frequency peak. On an other hand, field observations, along
with previous works (e.g. Monjuvent, 1973) indicate that these alluvial layers are
only locally cemented. Where they are not, their mechanical parameters, especially
Vs, would dramatically decrease and approach values within clays (for Vs values
within alluvial sediments, see for example, Pugin et al., 2009). In such cases, the
measured resonance frequency and, consequently, the base of the soft layer, would
correspond to the interface between the base of non-cemented alluvial layers and
the top of cemented alluvial layers and/or the Jurassic bedrock. Here again, this
aspect is pointless since the aim of this work is to map the seismic substratum. Fur-
thermore, it could partly explain the important discrepancies between the computed
thicknesses and the reference cross-section (Fig. 3.8).
The other palaeovalley, called ”Drac de Cros”, recognized by geophysics and
geology (Crosnier-Leconte et al., 1953; Lambert and Montjuvent, 1968; Monjuvent,
1973) is supposed to run east to the ridge, below the North-Eastern part of the
Avignonet landslide. The top of its alluvial deposits is expected to be at about
600 m asl. The location of this palaeovalley is not clear on our map. Geological
observations suggest that this palaeovalley is narrower with steeper flanks than the
”Drac de Sinard” one, which could explain the difficulty to see it. Here again, our
estimations of the clay basement give a substratum at 530-560 m asl at the location
of the expected ”Drac de Cros”, that is lower that geological estimate (600 m).
This bias could again be explained by the fact that, the alluvial deposits are not
always cemented (Monjuvent, 1973), leading to a localization of the basement that
is intermediate between the top of the alluvial deposits and the top of the Jurassic
bedrock. One can also notice a small East-West depression across the ridge in the
middle of the Avignonet landslide that has not been reported before. However,
because of the possible uncertainties of the map mentioned herebefore, we do not
try to interpret it as a paleomorphological feature. In the following, we will retain
only the robust features of our geophysical investigations, that are the N-S ridge
and the depression related to the palaeovalley of the ”Drac de Sinard”.
Beside the geophysical maps of soft layer thickness and of palaeotopography, a
comparison of the Harmalie`re and Avignonet landslides kinematics has been done
based on GPS, aerial photo and LiDAR DEM analysis. It turns out that two main
differences between the two landslides are observed for the recent time : the orien-
tation of the main sliding direction, and the level of sliding activity. Regarding the
orientation it has been shown in section 3 that the Harmalie`re landslide is deve-
loping since 1948 along a NW-SE direction, which is significantly oblique with the
expected NNW-SSE direction toward the Drac valley (before the lake filling) that
can be observed, for instance, in Avignonet. The NW-SE axis also corresponds to
the orientation of the ”Drac de Sinard” palaeovalley below the Harmalie`re slide,
suggesting that the orientation of the Harmalie`re landslide might be controlled by
the palaeotopography. Regarding the level of sliding activity, a first observation is
that the northern part of the Harmalie`re headscarp is moving to the North starting
to erode the southern flank of the Avignonet slide. Secondly, GPS measurements
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and analysis of digital photographs, back to 1948, reveal that Harmalie`re’s main
slide body is far more active than the Avignonet one : there are regression of the
headscarp of several m per year being accompanied by rapid evolution of the denu-
ded area (that are not observed on Avignonet since 60 years) and sliding velocity
that can exceed 1 m/year, whereas, in Avignonet, the 11 years GPS data do not
show velocity exceeding 15cm/year. These observations are consistent with the mor-
phology of the landslides, especially the roughness, shown by the Lidar DEM which
reflects more long-term activity. In Avignonet there is a gradient of displacement
from the uppermost sliding clays, showing displacements of about 1-2 cm/year, up
to the toe of the clay mass with 10-13 cm/year where the clay thickness are less
than a few tens of meters (around 30m). Downward, outcrops of alluvial layer or of
Jurassic bedrock do not show sliding processes. On a W-E profile along the Avigno-
net slide, Jongmans et al. (2009) have observed a negative correlation between the
sliding velocity and the Vs values of the first 5 m suggesting a downward increasing
deformation state of this clay material. They also found evidence for a slip surface
at about 40 m depth within the clay confirming previous hypothesis done from in-
clinometric data (Blanchet, 1988; Lorier and Desvarreux, 2004a). When comparing
these observations with the position of the ridge in the palaeotopography, one can
be inclined to think that, here also, there is a palaeotopographic control over the ki-
nematics : the ridge of hard layers along the eastern part of the Avignonet landslide
acts as a buttress that could mechanically prevent the slide from rapid evolution as
observed in Harmalie`re (Fig. 3.5).
However, the hypothesis of a palaeotopography control over the landslide kinema-
tics has to be discussed taking into account a longer time interval than the last 60
years of observation on which it is based. This perspective arises several questions :
is the present-day kinematics, in progress since at least 1948, representative of the
long term evolution of the two landslides (i.e. over several thousands of years) ? If
the palaeotopography controls the kinematics, what is its long term impact on the
landslide morphology ? One may argue that each landslide has its own evolution that
consists in successive phases of slow movement (like in Avignonet today), followed
by rapid events (like in Harmalie`re today). In this case, the present-day situation
could have been the reverse at some periods in the past : an active Avignonet slide
and a quiet Harmalie`re slide. Then, the supposed relationships between kinematics
and palaeotopography would be just a coincidence or negligible.
To address this issue, morphological parameters can be considered that may re-
flect the relative long term level of activity of the two landslides. The area of the
Avignonet landslide is larger than in Harmalie`re. However, as noticed in section 2,
the maximum distance to the Drac river is similar. This suggests a similar average
speed of regression of the headscarps, if we do the reasonable hypothesis that ero-
sion processes start at the same time for the two nearby landslides, when the Drac
started to incise into the glaciolacustrine deposits.
Note that, in this discussion, we will not try to use absolute time to estimate
incision or erosion rates, because the timing of the beginning of the Drac incision is
still debated. Some authors favor a last Wu¨rm maximum at 50-40 Ka (Monjuvent,
1973; Nicoud et al., 2002) and others at 30-20 Ka coincident with the LGM (Brocard,
2003; Brocard et al., 2003). The volume of eroded clays can be also considered. As
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described in section 2, it can be assumed that, at the end of the last Wu¨rm maximum,
the glacio-lacustrine clay material formed a flat plateau culminating at about 750 m
asl on top of which were deposited an additional 50 m of moraines as far as the
south of the village of Sinard (Figs. 3.1 and 3.2 ; Monjuvent, 1973; Antoine et al.,
1981). The eroded volume of material can be calculated by subtracting the Lidar
DEM from this 800 m asl surface over the area below which clay are present for
each landslide. This gives about 436 million of m3 for Avignonet and 340 million
of m3 for Harmalie`re (for comparison, during the 1981 main Harmalie`re mudflow,
250000 m3 went into the lake (Blanchet, 1988) but more materials were mobilized
that accumulated at the bottom of the slide above the lake). If we divide theses
values by the landslide area, it gives an average of 157 m of eroded clay material per
m2 for Avignonet and 195 m per m2 for Harmalie`re, suggesting a higher average long-
term activity for Harmalie`re. However, one cannot say if, for instance, these values
correspond to very large events closely related in a short period of time (with the
rest of the time a lower activity of the slide) or, in contrast, if they are representative
of continuous evolution of the slides. The DEM morphology analysis has shown that
there is a contrast in roughness between the two landslides that suggests (with the
mapping of the evolution of the denuded area) that the Harmalie`re slide is more
active than the Avignonet one. However it can be observed within the Harmalie`re
slide that a short term event like the 1981 mudflow and its subsequent events can
change the small-scale roughness and vegetation cover of the slopes : the 1981 active
body shows a visible roughness contrast with the surrounding areas of the slide.
Regarding the Harmalie`re headscarp regression over the Avignonet slide, it seems
to reflect only a recent evolution because it does not significantly modify the regular
headscarp curve of the Avignonet slide. Furthermore, the observed speed of the
Harmalie`re’s headscarp regression since 1981, at about 10m/year, is not sustainable
over the long term. In brief, all these morphological criteria do not seem very reliable
for reflecting significant differences in kinematics of the long term (thousands of
years) evolution of the slides.
Physical mechanisms responsible of the laminated clays instability, has also to
be taken into account in the analysis. It has been shown by several authors that,
for the Trie`ves laminated clays, natural slope become unstable when exceeding 6
to 8˚(Antoine et al., 1981, 1991; Giraud et al., 1991). According to Antoine et al.
(1981), three main types of sliding are frequently observed : 1) sliding of the vege-
tative cover (thickness less than 0.5 m) over the clays ; 2) creeping of a whole top
clay layer (thickness 0-6 m) associated with localized and superficial mudflow ; 3)
sliding of mass of clay over a slip surface (thickness up to 50 m), that can evolve into
a mudflow like in Harmali`re in 1981 with velocities that can reach several m/h.
According to these processes, the palaeotopography should have an effect onto
landslide activity when the clays thickness is lower than 50 m except if the material
of the substratum has a significant impact on the hydrogeological conditions, for ins-
tance by draining water and influencing the water table. In Avignonet, analysis of
piezometric data done so far, do not provide evidence of such an effect. Considering
1) the present day topographic profile along the main slope direction of the Avigno-
net slide, 2) the position of the ridge at about 700 m west to the Drac valley with
a highest point at about 620m and 3) the initial level surface, at around 800m asl,
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in which the Drac started to incise, one can say that the possible effects of the pa-
laeotopography on the landslide activity did not start at the beginning of the slide’s
life and may be relatively recent in the slide histories. That could explain why there
is no clear evidence of long term difference of activities between the two landslides.
When the deep slip surfaces started to reach the clay basement, the development of
new deeper slip surface has been influenced because the basement prevents them to
go deeper, as it has been expected if no ridge were present. This certainly causes a
slowing of their evolution. In Avignonet, Blanchet (1988) and Jongmans et al. (2009)
proposed several hypotheses about the geometry of a deep slip surface at about 50m
identified from inclinometric data. These geometries are influenced by the basement
in their lowest part, suggesting that the Avignonet landslide activity may have been
recently slow down by the palaeotopography. The fact that the GPS velocities are
the highest in the lowest part near the ridge is interpreted as being due to more
intensive superficial creep at the toe of the slide. In the Harmalie`re slide, no incli-
nometric data are available. However, applying similar reasoning, one can say that
the situation where the deep slip surfaces reach the clay basement has not started
on the NW-SE profiles along which the slide is developing (Fig. 3.9). If, instead, we
consider an E-W profile in the middle of the Harmalie`re slide, the situation looks
more similar to the Avignonet case. This could explain why the Harmalie`re slide
is developing along an NW-SE direction and why it has recently shown a highest
activity than in Avignonet.
Consequently, we propose that palaeotopography is a significant controlling fac-
tor of the Harmalie`re and Avignonet landslide evolutions, acting as a mechanical
buttress against the development of slip surfaces in the clays. Paleotopography may
also have another impact (not investigated in this study), that is an influence on
the drainage condition of the two landslides because paleotopography is responsible
of large permeability heterogeneities due to the presence of alluvial deposits in the
palaeovalleys.
3.2.7 Conclusion
The two adjacent landslides of Avignonet and Harmalie`re have been studied fol-
lowing an original multidisciplinary approach based on geodetic (GPS, digital pho-
tographs), remote sensing (LiDAR), and ground geophysics (ambient noise measu-
rements). The aim was to understand the differential kinematics, motion directions
and morphology that characterize these landslides located in the same geotechnical
setting.
GPS measurements and digital photographs reveal that the difference in kine-
matics between the two earthslides can be tracked back to 60 years ago at least. The
Avignonet slide is mainly directed towards the East (N 100˚ E) while Harmalie`re
is mainly oriented towards SE. The LiDAR scan map illustrates this differential
motion and morphology between the two slides and highlights that the Harmalie`re
slide is still presently much more active than the Avignonet one.
A ground geophysical prospecting based on ambient noise measurements allowed
to record the resonance frequencies at different locations. These measured resonance
frequencies where turned into soft sediments thicknesses. Finally, a map depicting
the base of the clays was computed. It indicates that the basement is very irregularly
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shaped with strong lateral E-W variations over 150 m. This map confirms previous
field and geophysical observations that revealed a westward thickening of the clays.
This map also reveals the presence of a N-S ridge of hard sediments (Jurassic bedrock
and/or compact alluvial layers) on the eastern side of the Avignonet landslide. This
ridge disappears when approaching the Harmalie`re landslide and makes place to
what can be interpreted like a NW-SE oriented palaeovalley of the river Drac. It
is proposed that the ridge could act as a butress which could mechanically prevent
the Avignonet landslide from evolving as fast as the Harmalie`re one. Furthermore
the NW-SE palaeovalley located under the Harmalie`re landslide corresponds to the
motion direction of the slide. It is then finally proposed that the slides different
behaviours are partly controlled by the palaeotopographic setting of lake Trie`ves.
This approach reveals to be a quick and relatively low-cost way to characterize
the geomorphological setting of this sedimentary basin over an important area of
5 km2 by building a geometrical framework for lansdlide characterization within
fine-grained soft-sediments.
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3.3 Traitement des donne´es H/V
L’objectif de cette partie est de pre´ciser la manie`re dont les donne´es H/V ont e´te´
traite´es et, notamment, comment les effets 2D ont e´te´ de´tecte´s et pris en compte.
3.3.1 The´orie
Le bruit de fond sismique a plusieurs origines en fonction des gammes de fre´quences
conside´re´es et 3 classes sont ge´ne´ralement de´finies (Bonnefoy-Claudet et al., 2006b) :
– f< 1 Hz : le bruit est d’origine lointaine et naturelle ;
– f ≈ 1 Hz : le bruit est duˆ aux conditions me´te´orologiques locales ;
– f> 1 Hz : le bruit est d’origine anthropique.
Milieu 1D
Dans le cas de milieux stratifie´s verticalement avec une couche meuble qui repose
sur un substratum, les courbes H/V pre´sentent un pic unique dont la fre´quence
correspond a` ± 20 % a` la fre´quence de re´sonance f0 du site. L’origine du pic H/V
n’est pas unique et de´pend fortement du contraste d’impe´dance Z qui existe entre la
couche de sol et le substratum. Ainsi, Bonnefoy-Claudet (2004) a de´fini 3 cate´gories :
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Z> 4 : la fre´quence fHV correspond a` la fre´quence de polarisation ho-
rizontale du mode fondamental des ondes de Rayleigh fell et a`
celle de la re´sonance des ondes S (f0) ;
3<Z< 4 : la fre´quence fHV correspond a` la fre´quence de la phase d’Airy
du mode fondamental des ondes Love et a` celle de la re´sonance
des ondes S (f0) ;
Z< 3 : la fre´quence fHV correspond a` la fre´quence de re´sonance des
ondes S.
Effets 2D
Dans le cas ou` Z> 3 et ou` la largeur de la valle´e est nettement supe´rieure a`
l’e´paisseur de la colonne de sols (cas 1D), la fre´quence mesure´e fHV correspond a`
la fre´quence de re´sonance f0 du site. Toutefois, dans le cas d’une valle´e e´troite, l’in-
terfe´rence entre les ondes de surface en bord de valle´e et en profondeur ge´ne`re des
ondes stationnaires et des re´sonances diffe´rentes paralle`lement ou perpendiculaire-
ment a` la valle´e (Bard and Bouchon, 1985). Ce type de ge´ome´trie, avec des variations
importantes de l’e´paisseur de la couche de sols, peut ge´ne´rer des effets 2D sur les
mesures en bord de valle´e et les courbes H/V ne pre´sentent plus un pic bien indivi-
dualise´ mais une forme en plateau. Des e´tudes nume´riques (Guillier et al., 2006) et
expe´rimentales (Gue´guen et al., 2007) sur le bassin de Grenoble ont montre´ que les
erreurs de de´termination de la fre´quence de re´sonance f0 a` partir de la mesure de la
fre´quence fHV pouvait conduire a` des erreurs d’environ 10 % et jusqu’a` 50 % dans
certains cas.
3.3.2 Les courbes H/V
Le mate´riel de mesures est pre´sente´ sur la figure 3.11. Il comprend une station
d’acquisition, qui permet de parame´trer et de stocker les enregistrements, et un cap-
teur qui fournit une re´ponse plate entre 0.2 et 50 Hz. Le capteur trois composantes (1
verticale et 2 horizontales perpendiculaires entre elles) est place´ en position horizon-
tale et une des composantes horizontales est syste´matiquement oriente´e vers le Nord.
Les fre´quences de re´sonance recherche´es sur le site d’Avignonet sont situe´es entre
0.5 et 4 a` 5 Hz au maximum (Jongmans et al., 2009). La fre´quence d’e´chantillonnage
a ainsi e´te´ se´lectionne´e a` 200 Hz.
La figure 3.12 montre la position de deux mesures effectue´es sur le site d’e´tude
(S1, S3). La station S1 est situe´e en conditions 1D, tandis que la station S3 se
trouve a` proximite´ d’un bombement identifie´ du substratum sismique. La figure 3.13
pre´sente l’enregistrement microsismique a` la station S1 pendant 15 mn et pour les 3
composantes.
A` partir de ces mesures, les signaux sont traite´s selon la me´thodologie de´crite
dans la section 3.2.5 et les re´sultats pre´sentent l’amplitude du pic H/V en fonction
de la fre´quence (Fig. 3.14). La courbe de la station S1 (Fig. 3.14a) montre un pic
bien individualise´ avec une amplitude supe´rieure a` 8 pour une fre´quence de 0.58 Hz.
L’allure de la courbe sugge`re aussi que la condition 1D du sous-sol est satisfaite,
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N
0.5 m
Figure 3.11 – Mate´riel d’enregistrement des mesures H/V. Le capteur, a` droite, est place´ en
position horizontale graˆce a` un niveau a` bullee et est syste´matiquement oriente´ vers le Nord.
ce qui semble confirme´ par l’allure du fond de la couche meuble (Fig. 3.12). Au
contraire, la courbe H/V de la figure 3.14b pre´sente un pic mal de´fini, avec une forme
en plateau jusqu’a` une fre´quence de 2.1 Hz et une amplitude le´ge`rement infe´rieure a`
4. L’allure de cette courbe sugge`re un effet ge´ome´trique 2D, ce qui est cohe´rent avec
la pre´sence, a` proximite´ et vers l’Est, d’une remonte´e du substratum (Fig. 3.12).
3.3.3 Calculs des e´paisseurs de la tranche de sol
Les valeurs de fre´quence obtenues ont d’abord e´te´ traduites en e´paisseur h de la
couche meuble a` l’aide de la formule fHV =Vs/4h (cf. section 3.2.5) et en utilisant
une valeur moyenne de Vs de 600 m/s. Cette phase a permis de ve´rifier la cohe´rence
ge´ne´rale des mesures entre elles sur l’ensemble de la zone d’e´tude.
Puis, pour chaque station de mesure qui satisfaisait aux conditions de contraste
d’impe´dance suffisant, les fre´quences fell the´oriques ont e´te´ calcule´es par une me´thode
d’essai/erreur. Les profils 1D ont e´te´ calibre´s a` partir de donne´es pre´ce´dentes (Jong-
mans et al., 2008, 2009). Les calculs ont e´te´ re´alise´s avec le module gpell inte´gre´
au package Geopsy (Wathelet et al., 2004). Paralle`lement, des calculs identiques
ont e´te´ conduits a` l’aide de la formule analytique propose´e par Dobry et al. (1976)
pour de´terminer la fre´quence de re´sonance f0 des ondes S a` partir d’une colonne
de sol 1D multi-stratifie´e. Des tests de sensibilite´ ont e´te´ re´alise´s pour plusieurs
profils de sols. La figure 3.15 pre´sente les courbes de fre´quences fell obtenues pour
diffe´rents mode`les profils de sols. Le mode`le 1 correspond au profil le plus vraisem-
blable sous la station S1 (fHV ; position de la station sur la figure 3.12) et fournit 1
pic a` une fre´quence fell d’environ 6 Hz et un deuxie`me pic de plus forte amplitude
a` une fre´quence de 0.7 Hz. La premie`re fre´quence correspond a` l’interface entre les
argiles et le substratum, tandis que la plus haute fre´quence pourrait correspondre a`
l’interface entre le colluvium morainique et les argiles. La fre´quence f0 obtenue est
semblable (0.74 Hz) a` celle calcule´e par ellipticite´ des ondes de Rayleigh. Le mode`le 2
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Figure 3.12 – Localisation des stations de mesure S1 et S3 sur la carte de l’altitude du
substratum sismique. La position de la station S1 indique que le sous-sol peut eˆtre conside´re´
comme 1D, tandis que la station S3 est situe´e a` proximite´ d’une variation marque´e de la pente
entre la couche de sols et le substratum. adapte´ de Bie`vre et al. (revb).




Figure 3.13 – Bruit de fond sismique enregistre´ pendant 15 mn (900 s) a` la station S1
(localisation sur la figure 3.12). V : composante verticale ; N : Composante Nord-Sud ; E :
composante Est-Ouest.
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Figure 3.14 – Courbes H/V des stations S3 et S4 (localisation des mesures sur la figure 3.12.
a) Courbe H/V de la station S1 ; la fre´quence de re´sonance du site correspond au pic a` 0.75 Hz.
b) Courbe H/V de la station S3 en condition 2D et/ou 3D.
correspond au meˆme profil, avec 100 m d’alluvions entre les argiles et le substratum
jurassique. L’objectif est de ve´rifier si le contraste d’impe´dance entre les argiles et
les alluvions est suffisant pour ge´ne´rer un pic. Les re´sultats montrent un pic de tre`s
forte amplitudes, dont la fre´quence (fell=0.64 Hz) est identique a` celle du mode`le 1
et a` la fre´quence de re´sonance f0. Toutefois, le pic a` haute fre´quence d’environ 20 Hz
n’est pas observe´. Le mode`le 3 est fictif et a pour objectif de de´terminer si un pic
peut re´sulter du contraste de vitesse entre les argiles glisse´es et les argiles lite´es. Les
re´sultats des simulations montrent un seul pic, a` une fre´quence fell de 0.58 Hz envi-
ron et a` une fre´quence f0 de 0.65 Hz. Aucun pic a` plus haute fre´quence, ge´ne´re´ par
le contraste d’impe´dance entre les argiles glisse´es et les argiles saines, n’est observe´.
L’ensemble des simulations effectue´es indique que les calculs des fre´quences fell et f0
semble adapte´ pour retrouver les profils 1D du sous-sol sous chaque point de mesure
et jusqu’au substratum sismique constitue´ par les marno-calcaires jurassiques et les
alluvions compactes quaternaires.
Le calcul des fre´quences fell et f0 a e´te´ conduit pour l’ensemble des mesures
expe´rimentales. La comparaison des fre´quences expe´rimentales fHV avec les fre´quences
simule´es est pre´sente´e sur la figure 3.16. Cette figure indique que l’ensemble des
calculs a permis de retrouver de fac¸on correcte les fre´quences expe´rimentales. Ces
re´sultats sugge`rent que les deux me´thodes sont robustes et permettent de retrou-
ver les profils 1D du sous-sol. Toutefois, les fre´quences de re´sonance f0 pre´sentent
une plus grande dispersion, surtout dans les basses-fre´quences. Pour le calculs des
e´paisseurs, les profils de sols obtenus par ellipticite´ des ondes de Rayleigh ont e´te´
retenus.
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Modèle 2 :
Ep. Vp Vs Densité
(m) (m/s) (m/s)
CM 10 590 200 1.9
AL 260 1850 650 2
All 100 2350 1250 2














1Modèle 1 :Ep. Vp Vs Densité
(m) (m/s) (m/s)
CM 10 590 200 1.9
AL 260 1850 650 2
MC 0 4000 2000 2.6
3
Modèle 3 :
Ep. Vp Vs Densité
(m) (m/s) (m/s)
CM 10 590 200 1.9
AG 50 1850 350 2
AL 210 1850 650 2
All 100 2350 1250 2
MC 0 4000 2000 2.6
Figure 3.15 – Calculs the´oriques pour la station S1 en fonction des parame`tres me´caniques
obtenus lors de campagnes de terrain. Ep : CM : Colluvium morainique ; AG : Argiles glisse´es ;



















Figure 3.16 – Fre´quences simule´es fell et f0 pour la station S1 en fonction des fre´quences
expe´rimentales fHV .
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3.4 Conclusion
L’objectif de ce chapitre e´tait de comprendre les cine´matiques diffe´rentielles ob-
serve´es sur deux glissements de terrain argileux contigus soumis a` des conditions
climatiques identiques. L’e´tude ge´ode´sique, a` l’aide de photographies ae´riennes de-
puis 1948, a permis de pre´ciser que les diffe´rences de cine´matique remontent a` au
moins 60 ans et que, de plus, les directions de de´placements des deux glissements
sont diffe´rentes. Le glissement d’Avignonet est dirige´ vers l’Est tandis que le glisse-
ment d’Harmalie`re est principalement dirige´ vers le Sud-Est. La carte morphologique
obtenue par technique LiDAR indique que les deux structures sont diffe´rentes et que
le glissement d’Harmalie`re est beaucoup plus actif que le glissement d’Avignonet.
Les mesures H/V ont permis de disposer des fre´quences de re´sonance sur une cen-
taine de points re´partis sur l’ensemble des deux glissements. Une e´tude nume´rique
a permis de pre´ciser que les pics des fre´quences expe´rimentales correspondent a`
la fre´quence de re´sonance de la couche d’argiles. Ces fre´quences ont e´te´ traduites
en e´paisseur de la couche d’argiles. La carte d’e´paisseur d’argiles met en e´vidence
la pre´sence d’une de´pression dont l’orientation (Nord-Sud, puis vers le Sud-Est
dans la partie Sud-Est du glissement d’Harmalie`re) semble correspondre a` la po-
sition d’une pale´ovalle´e du Drac. Une remonte´e du substratum, compose´ de marno-
calcaires jurassiques et d’alluvions compactes et cimente´es quaternaires, est iden-
tifie´e a` l’Est d’Avignonet. Au Sud-Est du glissement d’Harmalie`re, cette remonte´e
n’est pas de´tecte´e. Ces re´sultats sugge`rent que ce bombement agit comme un ver-
rou me´canique qui empeˆche le glissement d’Avignonet d’e´voluer aussi rapidement
que le glissement d’Harmalie`re. Par ailleurs, la direction du glissement d’Harmalie`re
semble correspondre a` la direction de la pale´ovalle´e du Drac. L’ensemble des re´sultats
acquis durant cette e´tude sugge`rent que, a` l’e´chelle re´gionale, l’e´volution des glisse-
ment d’Avigonet et d’Harmalie`re est partiellement controˆle´e par la morphologie du
substratum.
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Chapitre4
Mise en e´vidence d’he´te´roge´ne´ite´s au sein
de la se´quence argileuse
4.1 Introduction
Les e´tudes re´centes sur les glissements du Trie`ves portent principalement sur
leur dynamique et les facteurs de controˆle (Van Asch et al., 2007, 2009). Les sim-
plifications ne´cessaires a` la mise en œuvre des mode`les supposent que la se´quence
argileuse est relativement homoge`ne et que les seules he´te´roge´ne´ite´s en pre´sence sont
le litage et les surfaces de rupture. Au contraire, les travaux ge´ologiques de Lignier
et al. (1998) et Brocard et al. (2003) ont montre´ que la se´quence des argiles du
Trie`ves comportait de nombreuses discontinuite´s se´dimentaires : variations franches
de facie`s ou perturbation de la se´dimentation au sein des argiles.
Les e´tudes ge´ophysiques mene´es dans ces formations argileuses se sont principa-
lement focalise´es sur la de´tection des surfaces de glissement (Antoine et al., 1981;
Giraud et al., 1981, 1991; Me´ric et al., 2007). Dans la partie sud du glissement d’Avi-
gnonet ou` la nappe est proche de la surface, des essais ge´ophysiques n’indiquent au-
cune variation late´rale de la vitesse des ondes P ou de la re´sistivite´ (Jongmans et al.,
2009). Au contraire, la vitesse des ondes de cisaillement est un parame`tre qui semble
eˆtre anti-corre´le´ avec les vitesses de de´placement en surface. Des mesures re´centes
ont cependant mis en e´vidence la pre´sence d’he´te´roge´ne´ite´s ge´ophysiques en ondes P
et en re´sistivite´ dans d’autres zones du glissement (Berquin, 2007; Chiozotto, 2008).
Toutefois, aucun lien n’a e´te´ mis en e´vidence entre les formations ge´ologiques en
place au sein de ces argiles re´pute´es homoge`nes et les cine´matiques diffe´rentielles
observe´es au sein du glissement.
Le but de ce chapitre est de pre´senter et d’analyser, dans un premier temps,
les observations de terrain ainsi que les enseignements tire´s de l’e´tude de´taille´e
d’un sondage carotte´. Dans un deuxie`me temps sont pre´sente´es les he´te´roge´ne´ite´s
de´tecte´es par me´thodes ge´ophysiques a` l’e´chelle du glissement. L’analyse des donne´es
ge´ophysiques semble indiquer que les anomalies ge´ophysiques (re´sistivite´, vitesse
des ondes de cisaillement, atte´nuation des ondes de surface, re´flexions en ondes P,
diagraphies) correspondent a` des he´te´roge´ne´ite´s ge´ologiques, hydroge´ologiques et
ge´otechniques qui semblent controˆler les e´volutions diffe´rentielles observe´es au sein
du glissement d’Avignonet. Les donne´es ge´ophysiques et ge´ologiques sont inte´gre´es
pour construire un mode`le ge´ologique, ge´otechnique et hydroge´ologique du glisse-
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ment d’Avignonet.
4.2 Les Argiles du Trie`ves dans la combe d’Avi-
gnonet
Les informations ge´ologiques qui concernent le secteur du Mas d’Avignonet pro-
viennent des coupes fournies par Monjuvent (1978) ainsi que des sondages me´caniques
T0 a` T2 (Table 2.1 et Fig. 2.12 ; Blanchet, 1988; Requillard and Moulin, 2004). Ces
donne´es fournissent une image globale de la ge´ologie mais ne permettent pas de
positionner pre´cise´ment les interfaces lithologiques. De plus, Lignier et al. (1998) et
Brocard et al. (2003) ont mis en e´vidence des he´te´roge´ne´ite´s lithologiques au sein
d’une se´quence a` la re´putation monotone. La de´couverte de nouveaux aﬄeurements
a` la base des argiles lite´es, l’analyse de sondages, de meˆme que l’observation du som-
met de la se´quence des argiles lite´es, permettent de construire une coupe synthe´tique
de la se´rie ge´ologique du Mas d’Avignonet, depuis le substratum marno-calcaire jus-













Figure 4.1 – Localisation des observations ge´ologiques et des sondages. Les polygones bleus
et rouges mate´rialisent les aﬄeurements des figures 4.2 et 4.3, respectivement. Les die`dres
bleus et rouges repre´sentent les points de vue des figures 4.2a et 4.3a, respectivement. Les
sondages T4 et T5 sont indique´s. Les vitesses de de´placement en surface sont pre´cise´es.
4.2.1 Nouvelles observations de terrain
Les diffe´rentes combes pre´sentes en pied de glissement fournissent des observations
directes sur les formations en pre´sence, et notamment sur la base du remplissage du
pale´olac du Trie`ves. La figure 4.2 pre´sente la base de la se´quence argileuse observe´e
depuis la rive oppose´e du Drac. Les alluvions compactes et localement cimente´es
surmontent les carbonates du Lias (Fig. 4.2a) et leur toit est situe´ a` une altitude de
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610 m NGF environ (Fig. 4.2b). Ces alluvions correspondent au pale´o-Drac de Cros
(alluvions A2 ; Figs. 2.4, 2.6, 2.10).
Ces alluvions sont surmonte´es par des argiles. Au nord de l’aﬄeurement, une
formation compose´e de sables et de galets arrondis est pre´sente environ 15 m au-
dessus du toit des alluvions compactes. Cette formation voit son e´paisseur diminuer
vers le Sud, depuis 15 m dans la partie Nord de l’aﬄeurement, jusqu’a` disparaˆıtre au
bout de quelques dizaines de me`tres vers le Sud (Fig.4.2b). Cette formation est or-
ganise´e en bancs pluride´cime´triques a` plurime´triques sub-horizontaux ou` alternent
sables et galets (Fig. 4.2c). Un chenal sableux a` base e´rosive est pre´sent dans la
partie supe´rieure de la se´quence (Fig. 4.2d). Son orientation indique que le chenal
suivait une direction Ouest-Est a` NO-SE et probablement dirige´ depuis l’Ouest, ce
qui indique qu’il doit probablement se poursuivre sous le glissement d’Avignonet.
Cette formation alluvionnaire ayant e´te´ de´pose´e dans un milieu juxta-glaciaire peut
eˆtre interpre´te´e comme une se´quence d’alluvions fluvio-glaciaires, probablement ori-
ginaires du Nord-Ouest si l’on conside`re que le Glacier de l’Ise`re e´tait localise´ au
nord. Le toit de cette se´quence est situe´ vers 635 a` 640 m d’altitude dans la partie
nord.
Cette se´quence alluvionnaire est surmonte´e par des argiles lite´es dont la limite
infe´rieure pre´sente une discordance angulaire avec le litage sub-horizontal des al-
luvions (Fig. 4.2b). La se´quence alluvionnaire a donc e´te´ e´rode´e avant de voir le
de´poˆt des argiles lite´es par de´cantation, ou tout au moins dans un environnement
de plus faible e´nergie. Une trentaine de me`tres au-dessus de ces alluvions, les argiles
pre´sentent des litages obliques, pente´s vers l’Est (ces progradations sont visibles
sur la figure 3.4d). Ces figures se´dimentaires indiquent un de´poˆt mis en place dans
un environnement de plus haute e´nergie que de la simple de´cantation. De plus,
la direction de progradation, vers l’Est, est cohe´rente avec l’orientation du chenal
fluvio-glaciaire.
Le toit des alluvions fluvio-glaciaires est situe´ a` environ 635-640 m NGF dans la
partie Nord de l’aﬄeurement (All. FG ; Figs 4.2c, 4.2d). Ce dernier est situe´ au Sud-
Est du glissement d’Avignonet et l’orientation du chenal laisse penser qu’il pourrait
provenir de l’Ouest ou du Nord-Ouest, c’est-a`-dire cheminer sous la partie sud du
glissement d’Avignonet. L’altitude du toit de cette formation correspond avec une
formation de limons et de galets observe´s dans le sondage T0 entre 83 et 89 m de
profondeur (Table 2.1 ; Requillard and Moulin, 2004).
La planche 4.3a pre´sente la se´quence ge´ologique visible dans la niche d’arrache-
ment sommitale du glissement de la combe d’Harmalie`re. Les interfaces entre le
colluvium morainique, les argiles a` blocs et les argiles lite´es sont marque´es. La fi-
gure 4.3b pre´sente le de´tail de l’interface entre le colluvium morainique et les argiles
a` blocs.
4.2.2 Analyse du sondage T4
Introduction
Dans le but de disposer d’une se´rie lithologique la plus de´taille´e possible du
massif et des facie`s dans la combe d’Avignonet au droit du glissement, un sondage
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Figure 4.2 – Ge´ologie de la base de la se´quence des argiles du Trie`ves a` Avignonet. a)
Panorama depuis la rive droite du Drac. La localisation de l’aﬄeurement est indique´e sur la
figure 4.1. Le trait pointille´ figure la limite du glissement d’Avignonet. T4 : sondage carotte´.
All. Cr : Alluvions du Drac de Cros. b) De´tail de la base de la se´quence ge´ologique. La vue
est prise depuis le meˆme point de vue qu’en a). All. Cr : alluvions du Drac de Cros ; All.
FG : alluvions fluvio-glaciaires. Le base des argiles lite´es montre une discordance angulaire
avec les alluvions sous-jacentes. c) De´tail de la se´quence d’alluvions fluvio-glaciaires. d) De´tail
d’un chenal a` base e´rosive au sein des alluvions fluvio-glaciaires. Photos a) et b) par Sylvain
Grangeon.
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Figure 4.3 – Photographies du sommet de la se´quence ge´ologique visible dans la niche d’ar-
rachement sommitale du glissement de la combe d’Harmalie`re (localisation sur la figure 4.1).
a) Transition entre le colluvium morainique, les argiles a` blocs et les argiles lite´es observe´es
dans la niche d’arrachement principale du glissement d’Harmalie`re. La position du sondage
T5 est pre´cise´e (sondage analyse´ au § 4.2.3). b) De´tails de la transition entre le colluvium
morainique (CM) et les argiles a` blocs (AB).
carotte´ (T4), a e´te´ conduit dans la partie sud du glissement d’Avignonet, a` une
altitude 692.6 m (Fig. 4.2a). Ce sondage a e´te´ re´alise´ par une e´quipe du Centre
d’E´tudes Techniques de l’E´quipement (CETE) de Lyon a` l’aide d’une carotteuse
rotary Sedidrill S500. Le sondage, pre´vu initialement a` 50 m, a e´te´ poursuivi jus-
qu’a` 63 m de profondeur au moyen d’un tricoˆne dans le but de de´tecter d’e´ventuels
contrastes me´caniques au cours de la foration. Le sondage a e´te´ re´alise´ a` l’eau claire
et les carottes, d’un diame`tre de 100 mm, ont e´te´ pre´leve´es sous gaine PVC place´e
a` l’inte´rieur du carottier, afin d’eˆtre le moins remanie´es possible et de pouvoir les
conserver en vue d’essais de laboratoires ulte´rieurs. La figure 4.4 pre´sente les ca-
racte´ristiques principales du sondage T4. La re´cupe´ration moyenne est bonne (88 %)
et deux niveaux (de 8 a` 10 m et de 14 a` 15 m) n’ont pu eˆtre pre´leve´s, probablement
en raison de caracte´ristiques me´caniques me´diocres. Un troisie`me niveau, de 17 a`
18.5 m, n’a pu eˆtre pre´leve´ qu’a` 50 %, probablement pour les meˆmes raisons. Le
sondage a e´te´ stoppe´ a` 63 m de profondeur, compte tenu des capacite´s techniques de
la machine. Cette profondeur de fin de sondage correspond a` une altitude d’environ
630 m NGF.
La description lithologique, les mesures de susceptibilite´ magne´tique ainsi que les
essais d’identification (densite´, teneur en eau, granulome´trie de la fraction fine) et
les essais me´caniques simples (re´sistance a` la compression et au cisaillement) ont e´te´
re´alise´s au Laboratoire des Sciences de l’Environnement (LSE) de l’E´cole Nationale
des Travaux Publics de l’E´tat (ENTPE), a` Vaulx-en-Velin.
Description lithologique
La figure 4.5 pre´sente la coupe ge´ologique du sondage ainsi que les essais re´alise´s.
L’analyse ge´ologique re´ve`le une organisation en trois unite´s principales. En surface
et jusqu’a` 2.5 m de profondeur, des galets au sein d’une matrice argilo-silteuse cor-
respondent a` un colluvium morainique. De 2.5 a` 18.5 m se trouve une unite´ d’argiles
a` blocs, principalement compose´e d’une matrice argilo-silteuse non lite´e contenant, a`
une concentration variable, des graviers et galets. La base de la se´quence (de 18.5 m a`
49.3 m de profondeur) est compose´e d’argiles lite´es a` dropstones sur une e´paisseur de
30.8 m. Cette formation argileuse est compose´e d’alternances de lits silteux clairs et
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Figure 4.4 – Coupe  sondeurs  du sondage carotte´ T4 : passes de forage, re´cupe´ration et
outils de foration. Le sondage a e´te´ poursuivi, de 49.3 m a` 63 m, par un sondage destructif.
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argileux gris sombres d’e´paisseur millime´trique a` pluride´cime´trique. Des lits sableux
pluricentime´triques s’intercalent et sont de plus en plus nombreux vers le sommet.
Au sein des argiles lite´es, ces passe´es sableuses ont e´te´ interpre´te´es comme des turbi-
dites provenant soit de de´charges glaciaires printanie`res, soit de l’action de se´ismes
(Lignier, 1996). Entre 41 et 42 m de profondeur, des niveaux distordus indiquent la
pre´sence d’un cisaillement. La figure 4.6 pre´sente ces niveaux, interpre´te´s comme
la surface de cisaillement basale du glissement d’Avignonet. Cette profondeur est
cohe´rente avec les donne´es inclinome´triques et les re´sultats de l’e´tude des re´flexions
sismiques (Fig. 4.19). L’observation de´taille´e des de´formations indique qu’elles se
situent au niveau des lits silteux. Ces derniers montrent des signes d’indentation et
seraient soumis a` un cisaillement paralle`le au litage. Le sondage destructif re´alise´
entre 49.3 et 63 m n’a pas permis de de´tecter de contrastes me´caniques significatifs
durant la foration.
Des restes ve´ge´taux ont e´te´ trouve´s a` une profondeur de 28.5 m (Fig. 4.5). Le
de´tail des observations ainsi que les re´sultats d’une analyse par 14C sont pre´sente´s
a` la section 4.2.2.
Cinq rythmites annuelles ont e´te´ observe´es entre 26.85 et 27.05 m de profondeur
(Fig. 4.5). Elles pre´sentent une e´paisseur unitaire de 2 cm chacune et montrent la
succession, de bas en haut, de sables beiges, de silts marrons et d’argiles sombres. Il
s’agit de la seule observation de ve´ritables varves sur l’ensemble du sondage.
De nombreuses figures de de´formation ont e´te´ observe´es au sein des argiles lite´es,
principalement au sommet entre 18.5 et 21.5 m de profondeur (Fig. 4.5) : lamines
de´forme´es, lamines en blague a` tabac, blocs bascule´s et lamines incline´es et faille´es.
La pre´sence de ces structures, associe´e a` des nombreux lits sableux qui caracte´risent
des de´charges de´tritiques et des figures de type pock-mark, indique une perturbation
de la se´dimentation au sommet de la se´quence argileuse. Cette perturbation pourrait
eˆtre associe´e a` l’action de se´ismes, comme cela a de´ja` e´te´ de´crit dans les argiles du
Trie`ves (Lignier et al., 1998), ou au sein de se´quences lacustres dans les Alpes (Beck,
2009). Ces perturbations pourraient aussi re´sulter de phe´nome`nes glacio-tectoniques,
suite a` une avance´e du glacier vers le Sud.
Entre 2.5 et 18.5 m de profondeur, la se´quence varie fortement par rapport aux
argiles lite´es sou-jacentes. Les facie`s, illustre´s sur la figure 4.8, consistent en une
matrice argilo-silteuse grise en majorite´ non lite´e et qui contient des graviers et
galets. Cette se´quence est nomme´e ici  argiles a` blocs . Certains niveaux pre´sentent
des perturbations, de type blocs bascule´s, ball and pillow et petites failles (Fig. 4.5)
et peu d’organisation se´dimentaire de type litage. Ils pourraient correspondre a` des
niveaux remanie´s. Cette hypothe`se est soutenue par l’observation de 3 re´currences
d’argiles lite´es au sein des argiles a` blocs, de profondeurs diffe´rentes : 10.8 a` 11.5 m,
4 a` 5 m et 2.5 a` 3 m (Fig. 4.5). Le niveau d’argiles lite´es entre 4 et 5 m de profondeur
pre´sente de nombreuses de´formations, de type litages incline´s, de´forme´s et indente´s,
qui sont illustre´es sur la figure 4.8. Ces structures de de´formation sont interpre´te´es
comme des niveaux de cisaillement le long des lits silteux et sugge`rent la pre´sence
d’une surface de glissement a` 5 m de profondeur. Cette interpre´tation est en accord
avec les re´sultats inclinome´triques et ge´ophysiques (Jongmans et al., 2009) montrant
la pre´sence d’une surface de rupture superficielle vers 5 m de profondeur (Table 2.1).
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Figure 4.5 – Coupe ge´ologique du sondage carotte´ T4 et essais ge´otechniques et ge´ophysiques









Figure 4.6 – Surface de cisaillement observe´e entre 41 et 42 m de profondeur dans le sondage
T4. a) Photographie composite de la carotte du sondage T4 entre 40.2 et 42 m de profondeur.
b) Sche´ma interpre´tatif.
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Figure 4.8 – Surface de cisaillement observe´e a` 5 m de profondeur dans le sondage T4.
Susceptibilite´ magne´tique et radioactivite´ naturelle
La susceptibilite´ magne´tique (SM) a e´te´ mesure´e tous les 2 cm sur les e´chantillons
a` l’aide d’un Bartington MS2 meter. Cette technique renseigne sur la pre´sence de
mine´raux magne´tiques. Dans les se´diments, cette mesure est influence´e par la quan-
tite´ de mine´raux magne´tiques, la granulome´trie et les processus ge´ochimiques (Rolph
et al., 2004). Une diagraphie gamma-ray (GR) a e´te´ conduite dans le puits du
sondage T4, avec un pas d’e´chantillonnage de 3 cm et une vitesse de remonte´e de
2 m/mn. Cette technique permet de mesurer la radioactivite´ naturelle e´mise par les
formations. Dans le contexte ge´ologique du Trie`ves, cette mesure renseigne princi-
palement sur la quantite´ d’argiles (une faible valeur indique une faible teneur en
argiles et vice-versa).
Les re´sultats de susceptibilite´ magne´tique et de gamma-ray sont pre´sente´s sur la
figure 4.5. Les courbes indiquent des valeurs re´gulie`res et stables de SM et GR au
sein des argiles lite´es, en-dessous de 18.5 m de profondeur. Au-dessus, les valeurs de
SM augmentent depuis 20 jusqu’a` 40-50×10−5 SI, tandis que la courbe GR diminue,
indiquant une baisse de la teneur en argiles. Les valeurs de GR augmentent ensuite
re´gulie`rement jusqu’a` une profondeur de 11.5 m et indiquent que la teneur en ar-
giles augmente progressivement jusqu’a` cette cote. Les valeurs se stabilisent ensuite
jusqu’au sommet. Les valeurs fluctuantes de SM, entre 18.5 m et la teˆte de forage
indiquent que la granulome´trie est irre´gulie`re. Les trois re´currences d’argiles lite´es
observe´es dans les argiles a` blocs sont mises en e´vidence par de faibles valeurs de
SM et de pics de GR. Le niveau qui n’a pu eˆtre pre´leve´ en forage, a` une profondeur
de 8 a` 10 m pre´sente un pic de GR qui indique qu’il s’agit probablement d’argiles
lite´es. Aucune diffe´rence notable n’est visible entre les argiles glisse´es et les argiles
en place en dessous de 42 m de profondeur.
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Granulome´trie
L’analyse granulome´trique de la matrice a e´te´ conduite sur 80 e´chantillons tous
les 0.5 m avec un granulome`tre laser Malvern Mastersizer 2000. Un tamisage pre´alable
a` la mesure indique que 100 % des e´le´ments de la matrice des e´chantillons pre´sentent
une taille infe´rieure a` 2 mm. Le traitement des donne´es a e´te´ effectue´ avec le logiciel
Gradistat (Blott and Pye, 2001) et les re´sultats granulome´triques sont pre´sente´s sur
la figure 4.9. La re´partition des points sur un diagramme ternaire sables-silts-argiles
(Fig. 4.9a) indique que, le long de la se´quence e´tudie´e, les Argiles du Trie`ves sont
principalement des silts qui peuvent contenir jusqu’a` 35 % d’argiles (e´chelle de Went-
worth, 1922). Du point de vue textural et selon la classifiation de Folk (1966), la
majorite´ des se´diments correspond a` des silts fins, unimodaux et mal trie´s (Fig. 4.5).














































Figure 4.9 – Granulome´trie de la se´quence du sondage T4 (82 e´chantillons). a) Re´partition
granulome´trique sur un diagramme ternaire sables-silts-argiles. b) Granulome´tries typiques de
la matrice du sondage T4. Les e´chantillons de lits silteux et de lits sableux proviennent de la
se´quence des argiles a` blocs.
Les argiles lite´es, entre 18.5 et 49.3 m de profondeur, pre´sentent une granu-
lome´trie re´gulie`re (Fig. 4.5) et aucune diffe´rence n’a e´te´ note´e entre les argiles glisse´es
et les argiles en place, en dessous de 42 m. La figure 4.9b illustre le spectre granu-
lome´trique typique obtenu pour les argiles lite´es, les argiles a` blocs, ainsi que des
lits silteux et sableux de la se´quence des argiles a` blocs. Les argiles a` blocs ont
le meˆme mode que les argiles lite´es mais le spectre est un peu plus e´tale´ et com-
porte fre´quemment un e´paulement vers les silts grossiers et les sables. Les deux
e´chantillons sableux proviennent de ces niveaux et pre´sentent une bi-modalite´ silt-
sable. Ce constat indique que la matrice des argiles a` blocs est le´ge`rement plus
grossie`re que celle des argiles lite´es. Ces dernie`res pourraient re´sulter d’un de´poˆt en
position plus proximale. Aucune variation granulome´trique notable n’est visible au
niveau des surfaces de glissement a` 5 et 42 m de profondeur.
Mine´ralogie de la fraction fine
La mine´ralogie de la fraction fine (< 1.6 mm) a e´te´ e´tudie´e par diffraction des
rayons X (DRX) avec un diffractome`tre Siemens D5000 (radiation CuKα) au Labo-
ratoire de Ge´odynamique des Chaˆınes Alpines (LGCA) a` Grenoble. L’objectif est
d’observer une e´ventuelle variation mine´ralogique le long de la se´quence du sondage
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T4. Les travaux re´cents de Summa et al. (2010) sur un glissement de terrain dans
des argiles silteuses du sud de l’Italie ont en effet montre´ que, outre la composition
granulome´trique, le rapport entre la kaolinite et les mine´raux interstratifie´s semblait
avoir une influence sur le positionnement de ces surfaces.
14 e´chantillons en provenance des cotes suivantes (avec un pas syste´matique de
5 m) ont e´te´ analyse´s : 0.3 m, 4.95 m, 10.1 m, 11.1 m, 16 m, 20 m, 22 m, 25 m, 31 m,
35 m, 39.9 m, 41.9 m, 45 m et 49 m. Deux e´chantillons additionnels , a` 11.1 m et 22 m
ont e´te´ se´lectionne´s en raison de leur allure granulome´trique tre`s diffe´rente (Fig. 4.5).
Deux e´chantillons (4.95 m et 41.9 m) sont situe´s au niveau de surfaces de glissement
observe´es sur les carottes, tandis que deux e´chantillons a` 10.1 m et 16 m proviennent
de surfaces de glissement de´duites a` partir de la ge´ophysique (Jongmans et al., 2009)
et des donne´es inclinome´triques (Blanchet, 1988). De la meˆme manie`re que pour les
analyses granulome´triques (cf. § 4.2.2), la totalite´ des e´chantillons pre´sentait un
passant de 100 % au tamis de 1.6 mm. Les analyses ont ainsi porte´ sur la totalite´ de
la matrice. Une analyse comparative pre´liminaire, re´alise´e sur la fraction argileuse
uniquement, n’a pas montre´ de variation notable dans la de´termination des mine´raux
de cette dernie`re par rapport a` l’analyse totale. Les interpre´tations ont e´te´ mene´es
en comparant les spectres mesure´s par rapport a` des spectres the´oriques enregistre´s
dans une base de donne´es internationale (ICDD ; www.icdd.com).
Les diffractogrammes sont pre´sente´s sur la figure 4.10 sous la forme de courbes
d’intensite´ diffracte´e en fonction de l’angle de diffraction (angle 2θ, qui de´pend
de la source de rayonnement, ici CuKα). La table 4.1 pre´sente le de´tail des phases
mine´rales identifie´es. Les mine´raux en pre´sence (Fig. 4.10) se retrouvent re´gulie`rement
sur tous les diffractogrammes. Les re´sultats indiquent des corte`ges mine´ralogiques
classiques par rapport a` ce qui a de´ja` e´te´ de´crit pour les Argiles du Trie`ves (Huff,
1974; Antoine et al., 1981; Lignier, 1996; Lignier et al., 1998). On retrouve du
mate´riel des Terres Noires et des carbonates du Dogger-Malm proches (calcite, cal-
cite magne´sienne, dolomite, pyrite, chamosite, illite/muscovite) ainsi que des massifs
cristallins externes (albite, microcline, hornblende, chamosite) sur l’ensemble de la
se´quence e´tudie´e. En premie`re approche, et en tenant compte de la faible re´solution
temporelle (1 e´chantillon tous les 5m), les apports au sein du pale´oloac du Trie`ves ont
e´te´ constants : drainage des bassins versants du Drac (massifs cristallins externes) et
de l’E´bron (massifs subalpins), apport de mate´riel mixte (moraines) depuis la valle´e
de l’Ise`re par le glacier (Figs 2.1 et 2.2).
Deux e´chantillons, a` 10.1 m et 22 m, pre´sentent de fortes intensite´s diffracte´es au
niveau d’un pic des feldspaths (28˚ 2θ ; Fig. 4.10). Ces pics trouvent leur origine dans
la pre´sence de cristaux, bien oriente´s et plus gros que dans les autres e´chantillons. De
la meˆme manie`re, quatre e´chantillons (4.95 m, 10.1 m, 16 m et 41.9 m) montrent de
gros cristaux de hornblende (1 seul pic, a` 30˚ 2θ ; Fig. 4.10). Ces 4 e´chantillons cor-
respondent aux surfaces de glissement connues (5 m et 42 m observe´es ; 10 m et 15 m
de´tecte´es en ge´ophysique et en inclinome´trie). A` 42 m de profondeur, l’e´chantillon
est bien encadre´ par d’autres observations et le caracte`re anomalique, par rapport
a` l’encaissant, semble ve´rifie´. Au contraire, les caracte´ristiques des e´chantillons a`
4.95 m, 10.1 m et 16 m sont peu contraintes par rapport a` l’encaissant.
En conclusion, les essais de diffraction montrent que la mine´ralogie de la fraction
fine semble constante sur les 50 m de la se´quence e´tudie´e (a` l’e´chelle de re´solution
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Figure 4.10 – Diffractogrammes de la fraction infe´rieure a` 1.6 mm des e´chantillons du son-
dage T4. Les diffractogrammes ont e´te´ groupe´s afin de faciliter la lecture. La profondeur des
e´chantillons dans le sondage est indique´e. Ch : Chamosite ; I : Illite ; H : Hornblende ; A :
Albite ; Q : Quartz ; M : Microcline ; C : Calcite ; P : Pyrite ; D : Dolomite ; IS : Intestratifie´s
illite-smectite.
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Table 4.1 – Corte`ge mine´ralogique de la fraction infe´rieure a` 1.6 mm d’e´chantillons du sondage
T4. ICDD : International Centre for Diffraction Data (www.icdd.com).
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verticale de 5 m adopte´e). Toutefois, un re´sultat e´tonnant indique la pre´sence de gros
cristaux de hornblende localise´s au niveau des surfaces de glissement connues a` Avi-
gnonet. Une e´tude comple`te, portant sur l’ensemble des e´chantillons pre´leve´s (tous
les 0.5 m) permettrait de confirmer ou d’infirmer la circonscription des gros cristaux
de hornblende au niveau des surfaces de rupture. En l’e´tat actuel, il n’est pas possible
d’attribuer une localisation des surfaces de rupture a` des niveaux mine´ralogiques
pre´cis. Cette approche ge´ochimique des glissements de terrain est tre`s re´cente (seuls
les travaux de Summa et al. (2010) ont e´te´ trouve´s dans la litte´rature) et pourrait
eˆtre une voie a` explorer de fac¸on plus syste´matique dans l’e´tude des glissements
argileux.
Limites d’Atterberg
Les limites d’Atterberg ont e´te´ de´finies a` deux profondeurs et en deux endroits
du site. A` l’exte´rieur du glissement, au sein des argiles lite´es a` 10 m de profondeur
dans le sondage T5 (localisation sur la figure 4.36), la limite de liquidite´ (moyenne
de 2 essais) est de 47 % et la limite de plasticite´ est e´gale a` 27 % (Valldosera, 2008).
Au sein du glissement, la moyenne de 4 essais dans les cinq premiers me`tres de
sondages a` proximite´ de T10 (localisation sur la figure 4.36 ; Bie`vre et al., reva)
donne une limite de liquidite´ de 46.5 % et une limite de plasticite´ de 22.5 % pour le
colluvium morainique et le sommet des argiles a` blocs 1. Ces valeurs sont e´quivalentes
a` celles de la figure 2.16 et indiquent que ces formations correspondent a` des argiles
peu plastiques. Les faibles valeurs d’indice de plasticite´ soulignent le fait qu’une
faible augmentation de la teneur en eau de ces mate´riaux proches de la saturation
permet d’atteindre la limite de liquidite´ et d’expliquer les coule´es et phe´nome`nes de
1. Il s’agit des meˆmes essais qu’a` la section 4.4.2. Le niveau a` 1 m de profondeur n’est pas
inte´gre´ dans ces moyennes.
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solifluxion observe´s dans le Trie`ves (Giraud et al., 1981) et sur le site d’Avignonet
(Blanchet, 1988).
Densite´, teneur en eau et porosite´
Les calculs de densite´ a` teneur en eau naturelle, densite´ se`che, teneur en eau
naturelle et porosite´ ont e´te´ effectue´s sur les e´chantillons ayant servi a` l’analyse
granulome´trique. Les e´chantillons ont e´te´ pre´leve´s a` volume connu, pese´s a` teneur
en eau naturelle, puis se´che´s dans une e´tuve a` 100˚C pendant une semaine. Ils ont
ensuite e´te´ pese´s a` nouveau. Les re´sultats de teneur en eau volumique, densite´s se`ches
et a` teneur en eau naturelle sont pre´sente´s sur la figure 4.5 sous forme graphique.
Les courbes ne pre´sentent pas de variation particulie`re au droit des surfaces de
glissement.
Le tableau 4.2 synthe´tise les meˆmes parame`tres pour chaque unite´ ge´ologique du
sondage T4. Les cinquante premiers centime`tres correspondent au sol de´comprime´
et montrent de faibles densite´s (1.57) et une teneur en eau (27.3 %) infe´rieure a`
la porosite´ de 36.5 %. Le colluvium morainique a une densite´ voisine de 2 et une
teneur en eau (39.8 %) infe´rieure a` la porosite´ de 44.6 %. Ces deux niveaux sont donc
de´sature´s. En-dessous, les densite´s au sein des argiles a` blocs (1.95) et des argiles
lite´es (1.96)sont identiques , avec des teneurs en eau voisines de la porosite´ (de l’ordre
de 40-41 %), ce qui indique que ces niveaux sont sature´s ou proches de la saturation.
Ces valeurs sont sensiblement les meˆmes au niveau de la surface de glissement a`
42 m de profondeur. La porosite´ semble toutefois un peu plus importante, ce qui est
en accord avec la de´formation observe´e sur les carottes (Fig. 4.6). Au contraire, au
niveau de la surface de glissement a` 5 m de profondeur, la densite´ est plus faible
(1.74), avec une porosite´ et une teneur en eau supe´rieures a` 48 %. Ceci indique
une saturation et une de´structuration me´canique importante du mate´riau argileux
a` cette profondeur.
Table 4.2 – Valeurs moyennes de densite´ humide (a` teneur en eau naturelle), teneur en eau
volumique et porosite´ pour les diffe´rentes unite´s ge´ologiques du sondage T4. Les valeurs entre
parenthe`ses sont les e´cart-types.
Unité
0 – 0.5 1 1.57 36.5
0.5 – 2.5 6 2.02 (0.1) 44.6 (2.4)
2.5 – 18.5 21 1.95 (0.17) 39.47 (7.72)
18.5 – 41 43 1.96 (0.17) 41.28 (4.15)
43-49 13 1.96 0.08) 39.63 (2.95)
5 Surface de glissement 1 2 1.74 (0.07) 48.2 (0.2)
42 Surface de glissement 2 2 2 (0.01) 43 (2.06)



















Re´sistance a` la compression et au cisaillement
Des essais de re´sistance a` la compression et au cisaillement (non confine´s et non
draine´s) ont e´te´ conduits au moyen d’un pe´ne´trome`tre et d’un scissome`tre de poche.
Les essais ont porte´ sur les sections d’e´chantillons de carottes et sont donc oriente´s
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paralle`lement au litage. Quatre essais de re´sistance a` la compression ont e´te´ re´alise´s
tous les 0.1 m et la moyenne a e´te´ calcule´e. Deux essais de re´sistance au cisaillement
ont e´te´ re´alise´s tous les 0.2 m et la moyenne a e´te´ calcule´e (tous les 0.1 m aux abords
des surfaces de cisaillement). Ces essais indicatifs ne fournissent pas de valeurs abso-
lues mais permettent d’observer les variations relatives de la re´sistance me´canique le
long de la colonne de forage. Les re´sultats sont pre´sente´s sur la figure 4.5. Les deux
parame`tres pre´sentent une importante variabilite´ avec la profondeur. La re´sistance
a` la compression varie entre 0 et 500 kPa, avec une moyenne de 235 kPa et un e´cart-
type de 110 kPa. La re´sistance au cisaillement varie entre 30 et 200 kPa, avec une
moyenne de 115 kPa et un e´cart-type de 35 kPa. Les plus faibles valeurs obtenues
sont situe´es au niveau des deux surfaces de glissement a` 5 et 42 m de profondeur
avec une re´sistance a` la compression de l’ordre de 50 a` 75 kPa et une re´sistance
au cisaillement de l’ordre de 35-40 kPa (Fig. 4.5). Ces observations confirment la
de´structuration me´canique engendre´e par le cisaillement au niveau des surfaces de
glissement.
Datation 14C de macro-restes ve´ge´taux
Des restes de plantes, dispose´s paralle`lement au litage, ont e´te´ trouve´s a` une
profondeur de 28.5 m dans le sondage T4 (Fig. 4.11) et sont pre´sente´s sur la fi-
gure 4.11. Ils sont dispose´s paralle`lement au litage. Il est peu probable que des
ve´ge´taux aient e´te´ pre´sents aux abord du lac du Trie`ves lors de la dernie`re glacia-
tion. Il s’agissait alors d’un environnement glaciaire de type arctique et ces se´diments
sont ge´ne´ralement de´pourvus de pollens (G. Brocard, communication personnelle).
De plus, aucun indice franc d’e´mersion n’est de´tecte´ a` l’interface entre les argiles a`
blocs et le sommet des argiles lite´es (G. Brocard ; communication pesonnelle).
28.2 28.5
Argiles litées Sables Argiles litées
Profondeur (m)
Figure 4.11 – Macro-restes ve´ge´taux trouve´s a` une profondeur de 28.5 m (altitude
665 m NGF) dans SC02.
Des datations par 14C ont e´te´ effectue´es au laboratoire des Radiocarbones de Poz-
nan, en Pologne. Les analyses ont fourni un aˆge de 225± 30 BP, ce qui correspond
au milieu du XVIIIe`me sie`cle, alors que ces argiles se sont de´pose´es durant le dernier
maximum glaciaire, il y a au moins 20 000 ans. Ces re´sultats indiqueraient que, a`
cette date, les niveaux aujourd’hui a` une profondeur de 28.5 m, e´taient alors en sur-
face. De plus, ces dates indiqueraient non pas un aˆge de de´poˆt initial, mais un aˆge
d’activite´ du glissement. Ces re´sultats, a priori e´tonnants, sont e´quivalents a` des
datations 14C de restes de rhizomes de preˆles, trouve´s dans la niche d’arrachement
du glissement d’Harmalie`re, a` quelques centaines de me`tres au sud du sondage T4
et analyse´s dans un autre laboratoire (Brocard, 2003). Ces rhizomes, en position
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verticale, e´taient situe´s dans les argiles lite´es imme´diatement en-dessous des argiles
a` blocs (l’aﬄeurement, disparu aujourd’hui suite a` la re´gression de la niche, corres-
pond a` la figure 4.3a). Les aˆges trouve´s par cet auteur sont 430± 45 BP, ce qui est
relativement concordant avec les datations du sondage T4. Ces deux dates indique-
raient une activite´ marque´ des glissemenst d’Avignonet et d’Harmalie`re pendant le
petit aˆge glaciaire (Leroy Ladurie, 1967). Les plantes se seraient de´veloppe´es sur
les argiles lite´es de´nude´es. Puis, suite a` une phase d’activite´ du glissement, elles
auraient e´te´ recouvertes par les argiles a` blocs lors de phe´nome`nes de coule´es. Ces
coule´es, ne´cessaires au recouvrement de ces ve´ge´taux, ont e´te´ importantes puisqu’une
e´paisseur de 18.5 m a e´te´ trouve´e au droit du sondage T4. Ces re´sultats sont cepen-
dant cohe´rents avec l’ interpre´tation de pre´ce´dents auteurs, qui ont de´crit le sommet
de la se´quence ge´ologique vers Sinard, comme compose´ d’e´le´ments de moraines de
fond typiques et de re´currences d’argiles lite´es (Monjuvent, 1973), qui pourraient
avoir e´te´ mis en place a` Avignonet par des coule´es (Blanchet, 1988).
4.2.3 Analyse du sondage T5
Un sondage d’une profondeur de 10.6 m a e´te´ re´alise´ a` l’exte´rieur du glissement
(sondage T5 ; localisation sur la figure 4.1), dans le but de disposer d’e´chantillons
d’argiles lite´es non remanie´es en vue d’essais me´caniques de laboratoire (Valldosera,
2008). Le sondage a e´te´ conduit a` la tarie`re jusqu’a` 9 m de profondeur, puis en ca-
rottage jusqu’a` 10.6 m de profondeur. L’observation visuelle des e´chantillons indique
la pre´sence, sur une e´paisseur de 7 m, de galets et graviers au sein d’une matrice
argilo-sableuse. Ces niveaux surmontent, jusqu’a` la fin du sondage, une formation
de galets et graviers dans une matrice argileuse et au sein de laquelle une re´currence
d’argiles lite´es est observe´e sur quelques dizaines de centime`tres d’e´paisseur.
Diagraphies gamma-ray
Une diagraphie gamma-ray a e´te´ conduite dans le sondage T5, jusqu’a` une pro-
fondeur de 10.6 m (Fig. 4.12). Les re´sultats de la diagraphie indiquent que les 7
premiers me`tres sont he´te´roge`nes (entre 70 et 90 coups/s), tandis que, de 7 a` 10.6 m
de profondeur, les valeurs sont plus e´leve´es et plus homoge`nes (environ 90 coups/s).
Les 7 premiers me`tres correspondent au colluvium morainique et, en dessous, les
formations rencontre´es sont les argiles a` blocs. Ces analyses sont en accord avec
l’observation de l’aﬄeurement du sommet de la niche d’arrachement du glissement
de la combe d’Harmalie`re (Fig. 4.3b).
Caracte´risation me´canique
Des essais œdome´triques ont e´te´ effectue´s sur des e´chantillons en provenance du
sondages T5, sur un passage d’argiles lite´es au sein des argiles a` blocs, entre 9 m et
10.5 m de profondeur. Ces essais ont e´te´ comple´te´s par des essais identiques sur le
sondage T8, sur une structure non lite´e localise´e au sein des argiles a` blocs, entre
9 et 10.5 m de profondeur. Les essais ont e´te´ re´alise´s au laboratoire Sols-Solides-
Structures-Risques (3S-R) a` Grenoble. Les courbes des essais sont pre´sente´es sur la
figure 4.13. Le tableau 4.3 de´taille le re´sultat des essais et des calculs. La pression
de consolidation the´orique qui tient compte de l’enfouissement tient compte, d’une
part de la profondeur de l’e´chantillon dans le forage et, d’autre part, de la colonne
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Figure 4.12 – Coupe ge´ologique et diagraphie gamma-ray du sondage T5 (localisation sur
la figure 4.1. Le sondage a e´te´ conduit en tarie`re jusqu’a` 9 m de profondeur, puis en carottage
jusqu’a` 10.6 m (re´cupe´ration de 100 %).
de se´diments totale sous laquelle l’e´chantillon a e´te´ enfoui. En conside´rant que le ni-
veau maximum des argiles lite´es a atteint 750 m (Monjuvent, 1978), l’e´chantillon du
sondage T5 aurait ainsi e´te´ recouvert d’une vingtaine de me`tres par des se´diments,
tandis que l’e´chantillon du sondage T8, situe´ a` une profondeur de 10 m (et une alti-
tude correspondante de 685 m environ), aurait e´te´ recouvert par 65 m de mate´riaux.
Dans ce cas, les e´chantillons du sondage T8 devraient montrer une valeur de pression
de consolidation supe´rieure a` celle du sondage T5.
Table 4.3 – Essais œdome´triques dans les sondages T5 (profondeur de 9 a` 10.5 m ; argiles
lite´es, courbe bleue) et T8 (profondeur de 7.5 a` 9 m ; argiles a` blocs, courbe rouge). Adapte´
de Valldosera (2008). Cc : coefficient de consolidation ; σ0’ essai : pression de consolidation
obtenue avec l’essai ; σ0’tc : pression de consolidation the´orique calcule´e en prenant en compte














La pression de consolidation des e´chantillons avec structure lite´e du sondage T5
(90 kPa) est e´quivalente a` la valeur calcule´e en prenant en compte l’enfouissement
the´orique (toutes deux de 100 kPa). Au contraire, la valeur de la pression de conso-
lidation des e´chantillons sans structure lite´e du sondage T8 (50 kPa) est nettement
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Figure 4.13 – Essais œdome´triques dans les sondages T5 (argiles lite´es, courbe bleue) et T8
(argiles a` blocs, courbe rouge). Adapte´ de Valldosera (2008).
infe´rieure a` la valeur the´orique (520 kPa) calcule´e a` partir de la cote de l’e´chantillon
(685 m NGF) et de sa profondeur d’enfouissement the´orique (au moins 65 m de
mate´riaux), selon laquelle on devrait trouver un comportement tre`s sur-consolide´.
Ces re´sultats indiquent un e´tat sous-consolide´ des mate´riaux au sein du glissement.
Le re´sultat du sondage T8 est toutefois cohe´rent en tenant compte du fait que,
d’une part, les argiles ont e´te´ remanie´es par le glissement et, d’autre part, il pour-
rait s’agir de mate´riaux de surface peu enfouis amene´s sur place par des me´canismes
de glissement et de coule´e (cf. § 4.2.2).
4.2.4 Synthe`se des observations ge´ologiques
Les observations ge´ologiques de la base et du sommet de la se´quence des argiles
du Trie`ves, ainsi que l’analyse du sondage T4, permettent de construire un log
synthe´tique de la se´rie rencontre´e sous le mas d’Avignonet (Fig. 4.14). Les alluvions
qui incisent et remplissent le substratum marno-calcaire liasique sont compose´es de
galets et graviers localement cimente´es. Elles correspondent aux alluvions du pale´o-
Drac de Cros (Monjuvent, 1973), dont le toit est situe´ a` 610 m d’altitude (Fig. 4.2).
Elles dateraient de la pe´riode interglaciaire Mindel-Riss (Monjuvent, 1973).
Ces alluvions sont surmonte´es par des argiles. Localement, 15 m au-dessus de
la base de la se´quence argileuse, des alluvions fluvio-glaciaires meubles compose´es
de sables et de galets s’intercalent dans la se´quence argileuse. Au-dessus des allu-
vions fluvio-glaciaires est pre´sente une e´paisse se´quence d’argiles lite´es a` dropstones.
Ces argiles pre´sentent un facie`s typique de rythmites avec alternance de lits argilo-
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silteux et silteux. De nombreuses passe´es sableuses, des perturbations se´dimentaires,
ainsi que des figures micro-tectoniques (Fig. 4.5) enregistrent des e´ve´nements tur-
biditiques brutaux, comme des de´charges sableuses printanie`res et des se´ismites
(Lignier, 1996; Lignier et al., 1998). La surface basale du glissement d’Avignonet a
e´te´ observe´e sur les e´chantillons, a` 42 m de profondeur (soit une altitude de 645 m
environ ; Fig. 4.6), en accord avec les essais me´caniques (Fig. 4.5).
Les argiles lite´es sont surmonte´es par une se´rie d’argiles a` blocs, e´paisse de 16 m
et au sein de laquelle une surface de glissement a e´te´ observe´e a` 5 m de profondeur
dans le sondage T4, au sein d’une re´currence d’argiles lite´es (Fig. 4.8). La se´rie se
termine vers le haut par 2.5 m de colluvium morainique. Deux niveaux n’ont pu
eˆtre pre´leve´s en carottage, de 8 a` 10 m et de 14 a` 15 m de profondeur, probable-
ment en raison de caracte´ristiques me´caniques me´diocres. Ces niveaux pourraient
correspondre a` des surfaces de glissement, comme le sugge`rent les re´sultats incli-
nome´triques et ge´ophysiques (Jongmans et al., 2009). Les datations conduites sur
des restes ve´ge´taux trouve´s a` 28.5 m de profondeur dans le sondage T4, en accord
avec d’autres datations re´alise´es dans le secteur, indiquent que le glissement e´tait en
forte activite´ il y a quelques centaines d’anne´es. Ces re´sultats semblent indiquer que
les argiles a` blocs, dans le secteur, ne constitueraient alors pas des de´poˆts en place
mais qu’ils auraient e´te´ de´place´s par glissement et par coule´es. Cette interpre´tation
est cohe´rente avec les re´sultats des essais me´caniques qui indiquent que les argiles a`
blocs auraient e´te´ soumises un faible recouvrement.
4.3 Mise en e´vidence d’he´te´roge´ne´ite´s par me´thodes
ge´ophysiques
4.3.1 He´te´roge´ne´ite´s verticales de´tecte´es par re´flexions d’ondes
P
Introduction
Des campagnes de reconnaissance par sismique re´fraction successives sur le site
d’Avignonet ont mis syste´matiquement en e´vidence des re´flexions sur les sismo-
grammes, pour des profils longs acquis a` l’explosif mais aussi sur des profils plus
courts, acquis a` la masse. L’analyse de ces re´flexions permet de profiter des signaux
acquis pendant les campagnes de re´fraction afin de tirer des informations sur l’orga-
nisation ge´ologique interne des argiles. Notamment, il est possible de de´terminer les
profondeurs de ces re´flexions et, e´ventuellement, de mettre en e´vidence une conti-
nuite´ late´rale (Berquin, 2007). L’analyse a principalement porte´ sur 3 profils de
48 ge´ophones verticaux de fre´quence de re´sonance 4.5 Hz espace´s de 10 m et dont
l’implantation est illustre´e sur la figure 4.15. Ces profils fournissent une analyse
depuis l’exte´rieur jusqu’au pied du glissement. De plus, les sources explosives em-
ploye´es (100 g et 200 g pour les tirs offset) pre´sentent un bon rapport signal/bruit
et un contenu fre´quentiel e´leve´, au contraire des tirs a` la masse.
Strate´gie de traitement
Un sismogramme brut est pre´sente´ sur la figure 4.16a, ou` les ondes re´fracte´es et
les ondes de surface sont particulie`rement visibles. Au contraire, les ondes re´fle´chies
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Figure 4.14 – Log synthe´tique de la se´rie ge´ologique du Mas d’Avignonet depuis le bedrock
jurassique jusqu’au colluvium morainique.
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ressortent peu. Les traitements visant a` faire ressortir les re´flexions ont principa-
lement consiste´ en filtrage passe-bande et ajustement du gain. Ils ont e´te´ effectue´s
avec le logiciel Reflexw (Sandmeier Scientific Softwares ; Sandmeier, 2007). Le fil-
trage passe-bande a e´te´ applique´ avec une fre´quence de coupure basse apodise´e entre
50 et 100 Hz et une fre´quence de coupure haute apodise´e entre 300 et 600 Hz. Ce
traitement vise principalement a` supprimer les ondes de surface. L’ajustement au-
tomatique de gain a e´te´ conduit au moyen d’une feneˆtre temporelle comprise entre
50 et 150 ms et adapte´e a` chaque tir. Le re´sultat de ces traitements est illustre´ sur la
figure 4.16b. Sur ce sismogramme, trois re´flexions (R) sont principalement visibles
a` des temps de 0.074, 0.165 et 0.256 s au droit du point de tir. D’autres re´flexions










Figure 4.15 – Localisation des profils PS01, PS03 et PS04 pour l’analyse des ondes P
re´fle´chies. T0, T1 : sondages avec tubes inclinome´triques. T4 : sondage carotte´ et destruc-
tif(voir description § 4.2.2). La ligne pointille´e repre´sente la limite du glissement d’Avignonet.
L’analyse des vitesses a e´te´ effectue´e inde´pendamment par point de tir, en ap-
pliquant la formule de Dix (1955) en correspondance avec les valeurs de´finies sur le
terrain (cf. chapitre 3, Table 3.2). Une dizaine de tirs a e´te´ effectue´e par profils de 48
ge´ophones et l’analyse comporte des incertitudes, d’autant plus que les interfaces en
profondeur sont pente´es par rapport a` la topographie et que cette dernie`re est pro-
nonce´e en surface. La figure 4.17 pre´sente l’analyse de vitesses pour le tir a` 240 m le
long du profil PS03. Trois re´flexions marque´es ont e´te´ pointe´es (hyperboles rouges).
Le logiciel fournit les premiers multiples possibles entre l’interface pointe´e et la
surface (hyperboles vertes). Celles-ci ne correspondent pas aux re´flexions sismiques
de faible e´nergie observe´es sur les sismogrammes traite´s (Fig. 4.16b). Ces dernie`res
pre´sentent un faible coefficient de re´flexion, ce qui sugge`re que le contraste me´canique
de part et d’autre de ces interfaces est tre`s peu marque´. Elles ne correspondent pro-
bablement pas a` des interfaces lithologiques franches et n’ont pas e´te´ inte´gre´es a`
l’analyse finale. La table 4.3.1 pre´sente les vitesses moyennes obtenues pour chaque
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Figure 4.16 – Sismogrammes bruts et traite´s du tir a` 240 m le long du profil PS03 (localisation
sur la figure 4.15). a) Sismogramme brut. Les ondes re´fracte´es et les ondes de surface sont
clairement visibles. Les ondes re´fle´chies sont difficiles a` identifier. b) Sismogramme identique
traite´ par un filtrage passe-bande (50-100 Hz et 300-60 Hz) et un ajustement automatique du
gain (feneˆtre de 50 ms). R : re´flexion marque´e ; R’ : re´flexion peu marque´e.
profil. Trois couches principales ont e´te´ mises en e´vidence sur chaque profil, avec des
valeurs de vitesses cohe´rentes entre chaque profil. Les vitesses moyennes augmentent
depuis la premie`re (1780 m/s) jusqu’a` la troisie`me couche (2320 m/s), ce qui sugge`re
une augmentation de la compacite´ avec la profondeur.
L’analyse indique des vitesses comprises entre 1660 et 2400 m/s (moyenne de
2000 m/s). Le contenu fre´quentiel moyen pour l’ensemble des re´flecteurs est d’envi-
ron 120 Hz. La re´solution verticale the´orique, qui indique la distance en-dessous de
laquelle il n’est pas possible de distinguer des objets, est du quart de la longueur
d’onde, soit environ 5 m. Dans la pratique, cette valeur est souvent conside´re´e comme
la moitie´ de la longueur d’onde, soit 10 m dans ce cas.
Re´sultats
La figure 4.19 pre´sente les re´sultats de l’analyse sous forme d’un profil oriente´
Ouest-Est ou` les re´flexions calcule´es ont e´te´ projete´es sur une section topographique
moyenne pour les 3 profils sismiques. La coupe ge´ologique, de´duite de la prospection
H/V et des donne´es disponibles (chapitre 3), ainsi que la position des surfaces de
rupture sont figure´es. Parmi les diffe´rents mode`les teste´s ont e´te´ conserve´s un mode`le
a` 5 interfaces (a a` e) pour PS03 et a` 3 interfaces (a a` c) pour PS01 et PS04. Il
existe une assez bonne correspondance entre certaines des interfaces de´tecte´es et la
structure connue du sous-sol. Toutefois, les interfaces de´tecte´es sous le profil PS03
ont une allure paralle`les entre elles et a` la topographie, avec des e´carts relativement
constants (Fig. 4.19). Certaines d’entre elles pourraient correspondre a` des re´flexions
multiples.
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Figure 4.17 – Analyse des vitesses du tir a` 240 m le long du profil PS03. a) Sismogramme
traite´ du tir a` 240 m sur le profil PS03 sur lequel les hyperboles rouges (R1, R2, R3) ont
e´te´ adapte´es pour l’analyse des vitesses. Les hyperboles vertes correspondent aux possibles
multiples entre l’interface pointe´e et la surface. b) Mode`le vitesse-profondeur de l’analyse de
vitesse pour le meˆme sismogramme. Un mode`le a` trois couches permet d’expliquer les re´flexions
R1, R2 et R3 marque´es observe´es sur les sismogrammes.
Figure 4.18 – Vitesses des diffe´rentes couches de´duites de l’analyse de vitesse des re´flexions
sismiques.
1ère couche 2ème couche 3ème coucheProfil
Vitesse (ms) Vitesse (ms) Vitesse (m/s)
PS03 1875 2300 2380
PS04 1660 2015 2400
PS01 1790 2015 2200
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Le re´flecteur a` faible profondeur (PS01a et PS04a) correspond a` la position de
la limite basale du glissement identifie´e par les quatre sondages, entre 40 et 50 m
de profondeur (Fig. 4.19). Le de´calage de l’interface entre PS01 et PS04 provient
vraisemblablement de la projection le long d’un profil topographique commun et
moyenne´ et aussi des incertitudes sur la de´termination des hyperboles. Une interface
est de´tecte´e en continuite´ avec celle-ci, sous PS03 (PS03a ; Fig. 4.19). La continuite´
de cette interface hors du glissement sous le plateau de Sinard sugge`re que la re´flexion
n’est pas due a` un contraste me´canisme entre les argiles de´structure´es et les argiles
lite´es. L’analyse du sondage T4 a re´ve´le´ la pre´sence de plusieurs niveaux sableux
entre 47 et 49 m de profondeur (Fig. 4.5). Ces niveaux pourraient correspondre au
re´flecteur. Dans ce cas, cette interface lithologique pourrait controˆler en partie la
position de la surface basale du glissement d’Avignonet.
Un re´flecteur horizontal a` une altitude d’environ 635-640 m semble continu sous
les trois profils (PS03b, PS04b, PS01b ; Fig. 4.19). Cette interface pourrait corres-
pondre aux alluvions fluvio-glaciaires situe´es a` la base de la se´quence argileuse et
observe´es sur le terrain, en contrebas du mas d’Avignonet (§ 4.2.1). Ces alluvions
ont aussi e´te´ observe´es sur le sondage T2, a` une altitude e´quivalente (Table 2.1 et
Fig. 2.12).
Un dernier re´flecteur commun est localise´ a` une altitude de 520 m (PS03c, PS01c)
et entre 520-540 m (PS04c ; Fig. 4.19). Il semble correspondre a` l’interface entre les
argiles et les alluvions localement cimente´es du Drac de Sinard. L’allure irre´gulie`re
le long du profil e´tudie´e pourrait indiquer que le toit de cette formation pre´sente
une ge´ome´trie et/ou une compacite´ irre´gulie`res.
L’interface entre les alluvions et le substratum jurassique ne semble pas de´tecte´e.
Toutefois, dans le cas ou` ces alluvions sont cimente´es dans leur partie infe´rieure (cf.
chapitre 3), le contraste d’impe´dance acoustique avec le substratum pourrait eˆtre








































Figure 4.19 – Interfaces de re´flexion de´tecte´es sur les profils sismiques PS01, PS03 et PS04
(modifie´ d’apre`s Berquin, 2007). T0, T1, T2 : sondages avec tubes inclinome´triques (Jongmans
et al., 2009). T4 : sondage carotte´ et destructif (voir description § 4.2.2). La position du bedrock
jurassique d’apre`s les donne´es EDF et la prospection H/V (chapitre 3) est pre´cise´e. a, b, c :
identification des interfaces par profil.
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Conclusion
Les re´flecteurs mis en e´vidences sur les sismogrammes de 3 profils de re´fraction
pre´sentent une certaine continuite´ late´rale sur la coupe e´tudie´e (Fig. 4.19). Une
premie`re interface est de´tecte´e a` une altitude moyenne de 520 m et semble corres-
pondre au toit des alluvions du Drac de Sinard (Fig. 4.19). Une deuxie`me interface,
sub-horizontale et a` une altitude d’environ 640 m, pourrait correspondre a` des allu-
vions fluvio-glaciaires observe´es sur le terrain (Fig. 4.2) et en sondage (Table 2.1 et
Fig. 2.12). La base de cette formation e´paisse d’une quinzaine de me`tres n’est pas
de´tecte´e, probablement en raison d’une trop faible re´solution verticale. Une troisie`me
interface, de´tecte´e sur les profils situe´s au sein du glissement, semble correspondre
a` la surface de rupture profonde mise en e´vidence par les donne´es inclinome´triques
(Table 2.1) et l’observation des e´chantillons du sondage T4 a` la surface de rupture
profonde (Fig. 4.6) et a` la pre´sence de niveaux sableux observe´s au fond du sondage
T4 (Fig. 4.5). La continuite´ de ce re´flecteur sous le plateau pourrait sugge´rer que
cette he´te´roge´ne´ite´ lithologique controˆle la localisation de cette surface de rupture.
4.3.2 Variations late´rales de facie`s
Introduction
Les tomographies de re´fraction en ondes P et de re´sistivite´ re´alise´es sur la
partie Sud du glissement d’Avignonet (Jongmans et al., 2009) ont montre´ que la
pre´sence d’une nappe a` quelques me`tres sous la surface au sein des argiles atte´nue
les contrastes ge´ophysiques et ne permet pas de de´tecter de variations significatives
au sein de la se´quence argileuse, jusqu’a` quelques dizaines de me`tres de profondeur.
Afin de ve´rifier l’homoge´ne´ite´ des terrains sur l’ensemble du glissement, des mesures
comple´mentaires ont e´te´ re´alise´es pour fournir une image de la re´partition des pa-
rame`tres ge´ophysiques principaux (Vp, Vs, ρ) a` l’e´chelle du glissement. Quatre zones
ont e´te´ prospecte´es en de´tail au sein du glissement au moyen de 14 tomographies
e´lectriques et 8 profils sismiques (Fig. 4.20). En comple´ment, deux profils sismiques
(ondes P et S) ont e´te´ re´alise´s en dehors du glissement. les caracte´ristiques de l’en-
semble des profils sont pre´sente´es sur la table 4.4. Les ondes P ne pre´sentent aucun
contraste significatif sur l’ensemble des prospections mene´es au sein du glissement
et ne sont pas pre´sente´es.
Prospection e´lectrique : parame`tres de traitement et d’inversion
Les acquisitions e´lectriques ont e´te´ conduites avec 48, 64 ou 80 e´lectrodes re´parties
tous les 5 m selon un protocole Wenner. Parmi tous les protocoles disponibles, ce
dernier pre´sente un tre`s bon rapport signal/bruit et offre une bonne re´solution ver-
ticale (Reynolds, 1997). Sa profondeur d’investigation est plus limite´e et il est moins
sensible aux variations late´rales. Dans le contexte d’e´tude, ce sont les variations
verticales qui sont principalement recherche´es. Le protocole Wenner est ainsi adapte´
aux objectifs. Les donne´es ont e´te´ filtre´es manuellement lors de l’e´dition. Dans cer-
tains cas particuliers avec de fortes he´te´roge´ne´ite´s en surface (au sein du colluvium
morainique, pre´sence de galets), les donne´es ont e´te´ traite´es avec un filtre me´dian
(Me´ric, 2006). Les re´sistivite´s apparentes ont e´te´ inverse´es avec le logiciel Res2dinv
(Loke and Barker, 1996) selon la norme L1. Cet algorithme est fonde´ sur une optimi-
sation par moindres diffe´rences absolues. Cette norme pre´sente l’avantage de fournir
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Table 4.4 – Caracte´ristiques des profils e´lectriques et sismiques.
Tomographies électriques
Profil Nombre d'électrodes Protocole
Zone1
PE02 48 5 235
PE03 48 5 235
PE04 48 5 235
PE05 48 5 235
PE06 32 4 124
Zone 2
PE07 64 5 315
Zone 3
PE08 48 5 235
PE09 48 5 235
PE10 48 5 235
PE11 48 5 235
Zone 4
PE01 80 5 395
PE12 48 5 235
PE13 80 5 395
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des contrastes plus francs dans le cas ou` des terrains e´lectriquement contraste´s sont
contigus. Les terrains du site d’e´tude ont la plupart du temps une teneur en eau
e´leve´e, meˆme a` proximite´ de la surface. De ce fait, le couplage entre les e´lectrodes et le
sous-sol est tre`s bon et les erreurs de mesures sont re´duites. Le processus d’inversion
a e´te´ ge´ne´ralement stoppe´ apre`s trois ite´rations, valeur pour laquelle l’ensemble des
profils pre´sentait une erreur absolue infe´rieure a` 5 %. Le logiciel utilise la moyenne
des re´sistivite´s apparentes afin de de´finir un mode`le de de´part homoge`ne. Diffe´rentes
valeurs de de´part (en ge´ne´ral dix fois moins et dix fois plus que la valeur par de´faut ;
Oldenburg and Li, 1999) ont e´te´ utilise´es afin de tester la robustesse des images
fournies et leur convergence vers un mode`le final identique. La fiabilite´ de l’image
finale peut eˆtre estime´e par un indice de confiance (indice DOI de Oldenburg and
Li, 1999).
Prospection sismique : parame`tres de traitement et d’inversion
Les acquisitions sismiques ont mene´es au moyen de 24 ou 48 ge´ophones de
fre´quence de coupure variable (4.5 Hz ou 10 Hz) et espace´s de 2.5 a` 10 m en fonction
des objectifs recherche´s. L’inte´reˆt des ge´ophones 4.5 Hz est de permettre d’enregis-
trer les ondes de surface basses fre´quences en meˆme temps que les ondes de volume.
Les acquisitions ont e´te´ conduites a` la masse, en frappant verticalement une plaque
au sol, ou bien a` l’explosif enterre´ a` faible profondeur. Dans le cas des ondes S, la
source consistait a` frapper le coˆte´ d’une poutre leste´e oriente´e perpendiculairement
au profil. Les premie`res arrive´es des ondes de volume ont e´te´ pointe´es et inverse´es au
moyen du logiciel Sardine (Demanet, 2000) par un algorithme de type SIRT (Simul-
taneous Iterative Reconstruction Technique ; Dines and Lyttle, 1979). L’inversion
a e´te´ stoppe´e lorsque le RMS se stabilisait au-dessous de 5 %. La robustesse des
images produites a e´te´ teste´e en utilisant plusieurs mode`les de de´part. Les mode`les
de de´part base´s sur les re´sultats de la sismique classique ont ge´ne´ralement fourni les
RMS les plus faibles. La fiabilite´ des images finales a e´te´ estime´e a` partir du trace´
de rais et/ou de la matrice de re´solution fournis par le logiciel.
L’atte´nuation du contenu fre´quentiel des ondes de surface, ainsi que la construc-
tion des courbes de dispersion, a e´te´ re´alise´e avec le logiciel Geopsy (Wathelet et al.,
2004). Les ondes de volumes ont tout d’abord e´te´ retire´es des sismogrammes avant
de calculer les spectres pour diffe´rents tirs et diffe´rents capteurs.
Zone 1
5 tomographies e´lectriques ont e´te´ re´alise´es dans cette zone localise´e au Nord-
ouest du glissement (Fig. 4.20). Les profils PE02 a` PE05 sont situe´s dans le secteur
ou` le glissement e´volue avec une vitesse infe´rieure a` 2 cm/an, tandis que le profil
PE06 est implante´ dans la zone de vitesse plus importante (3-4 cm/an). Les re´sultats
sont pre´sente´s sur la figure 4.21.Les profils PE02, PE03, PE04 et PE05 indiquent la
pre´sence de niveaux superficiels de re´sistivite´ comprise entre 50 et 80W.m sur une
e´paisseur d’environ 5 m. Ils surmontent une formation plus re´sistive (90-110W.m)
e´paisse de 10 a` 15 m environ, qui semble disparaˆıtre a` l’aval de PE05. Sous cette
couche, tous les profils indiquent la pre´sence de niveaux plus conducteurs (50 a`
65W.m). A` l’aval, le profil PE06 montre des terrains de re´sistivite´ 90-100W.m de 5
a` 10 me`tres d’e´paisseur surmontant des formations plus conductrices (50-60W.m).
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Figure 4.20 – Implantation des profils sismiques et e´lectriques sur le glissement d’Avignonet
et de´tail pour chaque zone. Le secteur de´limite´ en blanc mate´rialise la zone de glissement
rapide dans la partie Sud du glissement d’Avignonet.
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0-2 cm/an 3-4 cm/an
Figure 4.21 – Tomographies e´lectriques de la zone 1 (localisation sur la figure 4.20). Les
inversions ont fourni des erreurs absloues infe´rieures a` 5 % apre`s 3 ite´rations au maximum. La
fle`che bleue indique la localisation projete´e de la re´surgence observe´e sur la figure 4.22. La
limite entre les zones de vitesses de de´placement du glissement d’Avignonet est indique´e.
Les niveaux de plus fortes re´sistivite´s semblent suivre la topographie (Fig.4.21)
et pourraient correspondre a` des niveaux enrichis en mate´riaux grossiers qui sur-
montent les argiles faiblement re´sistives observe´es en profondeur sur l’ensemble des
profils. Cette interpre´tation est confirme´e par la pre´sence d’une re´surgence observe´e
en hiver a` proximite´ du profil PE03, a` une altitude de 705 m NGF, et illustre´e
sur la figure 4.22a. Elle signe la pre´sence de mate´riaux de perme´abilite´ plus e´leve´e
que les argiles, sur une e´paisseur comprise entre 10 et 15 m et qui sert de drain.
Ces niveaux arrivent a` l’aﬄeurement a` une altitude d’environ 705 m NGF et per-
mettent a` l’eau de sourdre. La projection de la re´surgence sur le profil PE05 in-
dique que ces niveaux plus grossiers pourraient correspondre aux formations de
re´sistivite´ 100W.m observe´s, qui semblent atteindre la surface a` cette meˆme altitude
(Fig. 4.22b). L’e´paisseur de cette formation est variable au croisement entre certains
profils (10 m sur PE4 et 15 m sur PE5). L’organisation ge´ologique 3D du sous-sol
explique les diffe´rences observe´es localement au croisement entre certains profils 2D.
Trois profils sismiques (PS07, PS08 et PS09) ont e´te´ re´alise´s selon une direction
qui suit le sens de la pente (localisation sur la figure 4.20). La tomographie de Vs de
PS07 est pre´sente´e sur la figure 4.23a. Elle montre la pre´sence d’un niveau superficiel
e´pais de 5 m environ et de vitesse infe´rieure a` 250 m/s, paralle`le a` la pente. En-
dessous, le milieu est compose´ de terrains dont la vitesses e´volue avec la profondeur,
de 400 a` 700 m/s, avec une faible re´solution en-dessous de 10 m d’e´paisseur. Les
niveaux re´sistifs de 10 m d’e´paisseur (Fig. 4.21) sont caracte´rise´s par une vitesses Vs
de 400-500 m/s.
La figure 4.24 pre´sente deux tomographies en ondes S (PS08 et PS09) re´alise´es en
aval du profil PS07. Le profil PS08 est comparable a` PS07 : une couche superficielle
de vitesse infe´rieure a` 250 m/s et d’une e´paisseur d’environ 5 m qui surmonte un
niveau de vitesse comprise entre 400 et 550 m/s. Au contraire, le profil PS09 montre
une couche superficielle de faible vitesse (100<Vs< 400 m/s) et plus e´paisse (10 m)
surmontant un niveau plus rapide (550<Vs< 800 m/s). Ces couches sont se´pare´es
par une interface sub-paralle`le a` la pente. Ce profil se situe dans la zone du glissement
qui e´volue plus rapidement (3-4 cm/an) par rapport a` la zone ou` sont situe´s les deux
profils sismiques pre´ce´dents (PS07, PS08 ; la vitesse de de´placement du glissement
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Figure 4.22 – Re´surgence observe´e a` l’altitude 705 m sur la zone 1. a) Photographie de la
re´surgence observe´e en hiver (fle`che bleue). L’eau qui sourd fait fondre la neige et indique,
a` cette cote, la limite basale de niveaux plus perme´ables. La position des profils e´lectriques
PE04 et PE05 est indique´e. b) Tomographie e´lectrique PE05 (localisation sur la figure 4.20).
L’inversion a fourni une erreur absolue de 1.4 % apre`s 3 ite´rations. La fle`che bleue correspond
a` la projection de la re´surgence sur l’image e´lectrique.
est infe´rieure a` 2 cm/an ; Fig. 4.20).
Par analogie avec les re´sultats de Jongmans et al. (2009), les niveaux en profon-
deur pre´sentent de faibles re´sistivite´s (< 50-60W.m) et des vitesses comprises entre
550 et 800 m/s et pourraient eˆtre constitue´s d’argiles sature´es peu de´structure´es.
De la meˆme manie`re, les niveaux superficiels a` faible vitesse (100<Vs< 400 m/s)
correspondent aux couches de re´sistivite´ 90-100W.m observe´es sur le profil PE06
(Fig. 4.21) ; il s’agit probablement d’un colluvium de´sature´ et de´structure´. De plus,
l’interface aux alentours de 15 m de profondeur est cohe´rente avec l’une des surfaces
de rupture interme´diaire de´tecte´e par inclinome´trie et ge´ophysique dans le secteur
Sud de glissement (Jongmans et al., 2009).
Par ailleurs, nous avons e´tudie´ l’atte´nuation des ondes de surface le long du pro-
fil PS07. Les figures 4.25a et 4.25b montrent les sismogrammes ge´ne´re´s avec une
source localise´e a` 0 m. Une atte´nuation de l’e´nergie sismique des ondes de Love est
visible aux environs de 70 m (Fig. 4.25b). Elle est beaucoup moins apparente pour les
ondes de Rayleigh, par rapport aux ondes de Love, a` partir de 70 m. La figure 4.25c
pre´sente l’e´volution, pour chaque trace, de l’e´nergie des ondes de surface pour des tirs
de´porte´s a` -15 m. Les ondes de Rayleigh montrent une baisse d’e´nergie a` 25 m puis a`
70-75 m. Les ondes de Love montrent une perte d’e´nergie nette a` partir de 70 m. Les
rapports spectraux ont e´te´ calcule´s pour deux tirs a` 0 m. Les courbes de dispersion
expe´rimentales des modes fondamentaux des ondes de Rayleigh et de Love ont e´te´
de´termine´es avec le logiciel Geopsy (www.geopsy.org ; Wathelet et al., 2004) et sont
pre´sente´es sur la figure 4.25d et 4.25e, respectivement. La courbe blanche pre´cise la
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Figure 4.23 – a) Tomographie sismique en ondes S du profil PS07 (localisation sur la
figure 4.20). Un mode`le de de´part bi-couche, de´duit de l’analyse en re´fraction, a e´te´ utilise´.
L’inversion a e´te´ conduite avec une maille de 5 m×5 m. L’erreur RMS finale est de 1.46 % apre`s
5 ite´rations. Le trace´ de rais est figure´. b) Matrice de re´solution associe´e a` la tomographie. Le
trace´ de rais est figure´.
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Figure 4.24 – Tomographie sismique en ondes S des profils PS08 et PS09. Les distances
sont donne´es par rapport au profil PS07.
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re´gion de confiance des courbes de dispersion, e´tablies pour un groupe de capteurs
positionne´s entre 60 et 90 m le long du profil. La courbe de dispersion des ondes
de Rayleigh (Fig. 4.25c) indique que, entre 7.5 et 12.5 Hz, c’est un mode supe´rieur
au mode fondamental qui est excite´. Trois couples de deux capteurs positionne´s
avant et au sein de la zone atte´nuante ont servi a` calculer les rapports spectraux
de l’onde transmise sur l’onde incidente : 75 m-35 m, 80 m-40 m et 85 m-45 m. De la
meˆme manie`re que pour l’atte´nuation d’e´nergie, une diminution du rapport spec-
tral semble exister pour les ondes de Rayleigh a` 10 Hz (Fig. 4.25d), tandis que le
rapport spectral des ondes de Love de´croˆıt nettement au-dela` de 15 Hz (Fig. 4.25e),
ce qui correspond a` une longueur d’onde d’environ 38 m pour les ondes de Rayleigh
(VR≈ 380 m/s a` cette fre´quence) et 15 m pour les ondes de Love (VL≈ 220 m/s a`
cette fre´quence ; Fig. 4.25e). Cette zone correspond a` un escarpement secondaire du
glissement d’Avignonet, qui re´sulterait de la pre´sence d’une ancienne fissure ge´ne´re´e
par l’activite´ du glissement.
Le passage d’une zone non remanie´e a` une zone me´caniquement de´structure´e in-
duit une atte´nuation de l’e´nergie sismique, peu marque´e ici, ainsi qu’un effet de filtre
passe-bas. Cet effet a de´ja` e´te´ mentionne´ dans le cas d’he´te´roge´ne´ite´s late´rales (e.g.
Schlue and Hostettler, 1987), de zones faille´es (Nguyen, 2005) et de fissures ouvertes
dans des be´tons (He´vin et al., 1998). Ces derniers ont montre´, nume´riquement et
expe´rimentalement, que la fre´quence de coupure du mode fondamental des ondes de
Rayleigh est lie´e a` la profondeur des fissures ouvertes et ont propose´ une relation







Fc = fre´quence de coupure ;
VR = vitesse du mode fondamental des ondes de Rayleigh ;
Dc = Profondeur de la fissure.
Dans le cas de l’argile, la fissure n’est probablement pas ouverte sur toute sa
profondeur et l’application de cette e´quation a` la fre´quence de coupure du mode
fondamental des ondes de Love fournit une hauteur approximative de la zone fis-
sure´e d’environ 12.5 m. Cette valeur est compatible avec la profondeur de surfaces de
glissement interme´diaires a` Avignonet (Blanchet, 1988; Jongmans et al., 2009) et in-
diquerait que la fissure semble s’amortir (ou n’eˆtre plus de´tecte´e) dans les formations
plus perme´ables observe´es par tomographie e´lectrique (Fig. 4.21).
Cette zone est aussi caracte´rise´e par de plus faibles re´sistivite´s sur le profil PE02.
La figure 4.26a mate´rialise la projection de la topographie de PS07 le long du profil
PE02. La zone d’atte´nuation sismique co¨ıncide avec une zone de plus faible re´sistivite´
au sein des niveaux drainants (diminution d’environ 10 %). Toutefois, ces niveaux
pre´sentent late´ralement des indices DOI passables (> 0.5) et indiquent que l’inver-
sion n’est pas entie`rement satisfaisante ici. Toutefois, l’endommagement me´canique
a vraisemblablement conduit a` une augmentation de porosite´ et, corre´lativement, de
la teneur en eau. Cette plus forte humidite´ permettrait d’expliquer les plus faibles
re´sistivite´s observe´es. Finalement, les proprie´te´s ge´otechniques de ces niveaux drai-
nants (granulome´trie plus e´leve´e que les argiles, porosite´ et teneur en eau plus im-
portantes) sont tout a` fait compatibles avec la localisation d’une surface de rupture.
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Figure 4.25 – Caracte´risation d’une ancienne fissure du glissement d’Avignonet par ondes
de surface le long du profil PS07. a) Sismogrammes normalise´s montrant les ondes P et
les ondes de Rayleigh pour un tir a` 0 m le long du profil. La topographie est indique´e. b)
Sismogrammes normalise´s montrant les ondes S et ondes de Love pour un tir a` 0 m le long
du profil. La topographie est indique´e. c) Graphique log-log de l’atte´nuation de l’e´nergie des
ondes de Rayleigh (croix) et des ondes de Love (losanges) pour 2 tirs de´porte´s a` -15 m. d)
Courbe de dispersion expe´rimentale du mode fondamental des ondes de Rayleigh pour un tir a`
0 m et un groupe de 8 capteurs situe´s entre 60 et 95 m. La courbe blanche pre´cise l’intervalle
fre´quentiel de confiance du mode fondamental, entre 5.6 et 13.6 Hz. e) Courbe de dispersion
expe´rimentale du mode fondamental des ondes de Rayleigh pour un tir a` 0 m et un groupe
de 8 capteurs situe´s entre 60 et 95 m. La courbe blanche pre´cise l’intervalle fre´quentiel de
confiance de la courbe, entre 4.2 et 16.7 Hz. f) et g) Rapports spectraux (onde transmise sur
onde incidente) des ondes de Rayleigh et de Love, respectivement, pour un tir offset a` -15 m et
3 couples de capteurs a` 35-45 m, 40-80 m et 45-85 m. La courbe noire repre´sente la moyenne
des 3 courbes.
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Figure 4.26 – a) Profil e´lectrique PE02 avec localisation de la zone d’atte´nuation sismique
observe´e sur le profil PS07 (localisation des profils sur la figure 4.20). L’erreur absolue sur
PE02 est de 3 % apre`s 1 ite´ration. La ligne noire repre´sente la projection de la topographie du
profil PS07. La zone d’escarpement secondaire correspond a` la bande d’atte´nuation d’e´nergie
sismique et de filtre passe-bas des ondes de surface. b) Indice DOI associe´ au profil PE02.
Zone 2
Cette zone se situe dans la partie Nord-Est du glissement d’Avignonet (Fig. 4.20)
et pre´sente l’inte´reˆt d’eˆtre a` une altitude peu e´leve´e (environ 560 m NGF) par
rapport au reste du glissement. Sa reconnaissance pre´sente l’inte´reˆt de de´tecter le
contact entre les argiles et les formations sous-jacentes compose´es d’alluvions com-
pactes (Fig. 2.10). La figure 4.27a montre les re´sultats de l’investigation e´lectrique et
sismique. Le profil e´lectrique PE02 montre que le sous-sol est principalement com-
pose´ d’une couche de re´sistivite´ faible comprise entre 25 et 40W.m sur une e´paisseur
d’au moins 30 m. Elle surmonte une formation de re´sistivite´ plus e´leve´e (jusqu’a`
250W.m en fond de profil). L’interface entre ces deux niveaux est faiblement pente´e
vers l’est. La tomographie en ondes S indique la pre´sence, sous une couverture de
faible e´paisseur (5 m au maximum ; 100<Vs< 250 m/s) d’une couche de vitesse com-
prise entre 250 et 400 m/s sur une e´paisseur d’une vingtaine de me`tres. En-dessous
se trouvent des niveaux de vitesses supe´rieures a` 550 m/s.
La formation de faible re´sistivite´ et de vitesses Vs comprises entre 250 et 400 m/s
correspond probablement aux argiles, surmontant des alluvions compactes humides
(ρ> 100W.m ; Vs> 550 m/s) a` partir de 30 m de profondeur. L’interface qui se´pare
ces deux formations se situe a` 20-25 m de profondeur au croisement des deux profils.
Les valeurs de Vs indiquent que le toit de ces alluvions ne serait pas cimente´, ou
bien serait alte´re´.
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Figure 4.27 – Mesures ge´ophysiques sur la zone 2 (PE07 et PS10 ; localisation sur la fi-
gure 4.20). a) Profil e´lectrique PE07 ; l’erreur absolue est de 4.9 % apre`s 3 ite´rations. La fle`che
verticale mate´rialise l’intersection avec PS10. b) Tomographie sismique en ondes S ; le mode`le
tri-couche de de´part a e´te´ inverse´ avec une maille de 5 m× 5 m ; l’erreur RMS finale est de
3.23 % apre`s 5 ite´rations. La fle`che verticale mate´rialise l’intersection avec PE07.
Zone 3
Ce secteur se situe dans la partie centrale du glissement, caracte´rise´e par de
faibles vitesses de de´placement (Fig. 4.20). Quatre profils e´lectriques ont e´te´ re´alise´s
et sont pre´sente´s sur la . L’observation des 4 profils re´alise´s (Fig. 4.28) indique
que les re´sistivite´s diminuent vers le Sud-Est. Par rapport a` la zone 1, on retrouve
les couches re´sistives interstratifie´es, plus irre´gulie`res et qui disparaissent vers le
Sud-Est. De la meˆme manie`re que pour la zone 1, les anomalies re´sistives mises
en e´vidence pourraient correspondre a` des formations plus grossie`res interstratifie´s
dans des argiles sature´es. La mate´rialisation de la limite entre les deux zones de
de´placement du glissement (Vd< 2 cm/an et 3<Vd< 4 cm/an ; Fig. 4.28) indique
une bonne correspondance avec la position de l’interface entre les facie`s de faible
re´sistivite´ et de plus forte re´sistivite´. Ces observations sont en accord avec celles


























Figure 4.28 – Tomographies e´lectriques de la zone 3 (localisation sur la figure 4.20). Les
inversions ont fourni des erreurs absolues infe´rieures a` 5 % apre`s 3 ite´rations au maximum. La
limite entre les zones de vitesses de de´placement du glissement d’Avignonet est indique´e.
La figure 4.29 pre´sente les deux tomographies sismiques en ondes S (PS11 et
PS12) dont l’implantation est localise´e sur la figure 4.20. Les re´sultats indiquent
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pour le profil amont, une premie`re couche e´paisse d’une dizaine de me`tres et dont la
vitesse des ondes S e´volue depuis 100-250 m/s en amont vers 250-400 m/s a` l’aval.
En-dessous, les vitesses sont supe´rieures a` 550 m/s. Le profil aval pre´sente une couche
supe´rieure e´paisse de 20 a` 25 m et de vitesses comprises entre 250 et 400 m/s. En-
dessous d’une interface sub-paralle`le a` la topographie, les formations en pre´sence
ont des vitesses supe´rieures a` 400 m/s.
Les tomographies indiquent un e´paississement des couches de vitesse Vs infe´rieure
a` 400 m/s vers le Sud-Est. La mate´rialisation de la limite entre les deux zones de
vitesse du glissement, toutefois de´termine´e a` partir de releve´s peu nombreux dans
ce secteur, ne semble pas permettre de les distinguer sur la base du parame`tre Vs
dans cette zone (Fig. 4.29).
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Figure 4.29 – Tomographies sismiques de la zone 3 (PS11 a` gauche et PS12 a` droite ;
localisation sur la figure 4.20). les mode`les tri-couche de de´part ont e´te´ inverse´s avec une
maille de 5 m× 5 m ; les erreurs RMS finales sont de 1.54 % pour PS11 et 1.66 % pour PS23
apre`s 5 ite´rations. Les vitesses de de´placement (Vd) en surface du glissement d’Avignonet sont
pre´cise´es.
Zone 4
Cette zone se situe dans la partie Sud du glissement d’Avignonet (Fig. 4.20).
Les 4 profils re´alise´s sont en partie localise´s sur un secteur tre`s actif en surface qui
pre´sente des indices de de´formation intense en surface (Fig. 4.30. Les valeurs de
re´sistivite´ sont faibles et varient peu, entre 20 et 50W.m. Elles sont infe´rieures a`
celles des zones 1 et 3 (Fig. 4.35). Les re´sistivite´s moyennes diminuent globalement
vers le Sud-Est, ce qui traduit un enrichissement en mate´riau argileux dans cette
direction avec un diminution de l’altitude..
Le profil PE14 pre´sente une interface, une altitude de 640 m NGF environ, entre
des formations de re´sistivite´ moyenne 20W.m (argiles) et des niveaux de re´sistivite´
supe´rieure a` 70W.m. Cette altitude correspond a` la position d’une interface de´tecte´e
par re´flexion d’ondes P sur les profils sismiques PS03, PS04 et PS01 (Fig. 4.19) et
interpre´te´e comme des alluvions fluvio-glaciaires, en accors avec les observations de
terrain (Fig. 4.2) et les re´sultats du sondage T2 (Table 2.1 et Fig. 2.12).
La figure 4.31 pre´sente les re´sultats de deux tomographies sismiques en ondes S
(PS13 et PS14) effectue´e au Sud du glissement d’Avignonet. Ce site montre des fi-
gures de de´formation tre`s active en surface (fissures, contre-pentes, moutonnements)
et des vitesses de´placement importante en surface (jusqu’a` 70 cm/an en certains
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Figure 4.30 – Tomographies e´lectriques de la zone 4 (localisation sur la figure 4.20). Les
inversions ont fourni des erreurs absloues infe´rieures a` 5 % apre`s 3 ite´rations au maximum. Le
sondage T2 a e´te´ projete´. La couleur grise correspond a` des formations argileuses et la couleur
jaune a` des alluvions.
points). Les re´sultats indiquent la pre´sence d’une couche de faible vitesse en surface
(Vs< 250 m/s) dont l’e´paisseur augmente re´gulie`rement depuis l’amont (10 m) vers
l’aval (15-20 m). En dessous se trouvent des niveaux dont les vitesses sont supe´rieures
a` 400 m/s a` l’amont et supe´rieures a` 550 m/s a` l’aval.
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Figure 4.31 – Tomographies sismiques de la zone 4 (PS13 et PS14 ; localisation sur la
figure 4.20). les mode`les bi-couche de de´part ont e´te´ inverse´s avec une maille de 5 m× 5 m ;
les erreurs RMS finales sont de 1.54 % pour PS13 et 2.2 % pour PS14 apre`s 5 ite´rations.
Le plateau de Sinard et la limite supe´rieure du glissement d’Avignonet
L’objectif de cette acquisition e´tait d’obtenir les parame`tres sismiques des mo-
raines et, e´ventuellement, des argiles de´sature´es. La figure 4.32 pre´sente les re´sultats
obtenus par sismique re´fraction, en ondes P et S. L’analyse montre, dans les deux
cas, une interface horizontale situe´e a` 2 m de profondeur. Les niveaux superficiels
ont des vitesses de l’ordre de 380 m/s (ondes P) et 170 m/s (ondes S). En-dessous,
les ondes P indiquent que ces niveaux sont probablement sature´s (Vp = 1965 m/s)
et plus compacts que les niveaux de surface (Vs = 560 m/s).
Le profil PS03 est localise´ de part et d’autre de la limite supe´rieure du glissement
d’Avignonet (Fig. 4.15). La figure 4.33a pre´sente un sismogramme brut pour un tir
a` 0 m. La limite supe´rieure du glissement est situe´e a` 320 m le long du profil. Une
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Figure 4.32 – Analyse par re´fraction du profil PS05 situe´ sur les moraines. a) Re´fraction en
ondes P : dromochrones et mode`le de terrain. b) Re´fraction en ondes S : dromochrones et
mode`le de terrain.
atte´nuation de l’e´nergie sismique des ondes de surface est visible a` partir de 370 m le
long du profil, soit 50 m a` l’inte´rieur du glissement. La figure 4.33b pre´sente l’e´nergie
sismique des ondes de Rayleigh pour un tir offset a` -85 m et pour un tir a` 0 m le
long du profil PS03. L’atte´nuation d’e´nergie est visible pour le tir de´porte´, a` partir
de 380 m le long du profil(Fig. 4.33b), tandis qu’elle n’est pas visible pour le tir a`
0 m.
La courbe de dispersion des ondes de Rayleigh (Fig. 4.33c) indique que c’est
le mode fondamental qui se propage avec le plus d’e´nergie entre 4.5 Hz et 15 Hz,
tandis que des modes supe´rieurs apparaissent au-dela` de cette fre´quence. Le rapport
spectral des ondes transmises sur les ondes incidentes a e´te´ calcule´ pour 2 ge´ophones
place´s a` 400 et 300 m le long du profil, respectivement, et pour 4 tirs a` -85, 0, 80
et 160 m (Fig. 4.33d). Les re´sultats indiquent une de´croissance du rapport spectral
de l’ensemble des courbes pour une fre´quence d’environ 6.5 Hz, ce qui correspond a`
une longueur d’onde d’environ 60 m. L’application de la relation propose´e par He´vin
et al. (1998) indique une profondeur apparente de fissure d’environ 20 m.
Les argiles lite´es hors du glissement (PS06)
Les acquisitions sismiques conduites sur le plateau de Sinard ont permis de dispo-
ser des caracte´ristiques sismiques des moraines mais pas des argiles lite´es de´sature´es.
Un profil a e´te´ conduit au Sud-Est du glissement dans ce but (Fig. 4.20), sur une
creˆte e´vase´e et isole´e du massif principal. La figure 4.34 pre´sente les vitesses sismiques
obtenues par re´fraction. Les ondes P montrent que, sous une couche d’alte´ration de
faible e´paisseur (≈ 2 m) et de faible vitesse (Vp = 250 m/s), il se trouve un niveau
e´pais de 15 a` 20 m et de vitesse Vp = 1000 m/s dont la limite infe´rieure est faible-
ment pente´e (Fig. 4.34a). Ces niveaux correspondent aux argiles lite´es de´sature´es
et la limite infe´rieure pourrait correspondre au toit de la nappe (Vp≈ 1900 m/s).
Cette valeur est en accord avec celles trouve´es sur d’autres sites du Trie`ves pour des
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Figure 4.33 – Variations late´rales du contenu sismique observe´es sur le profil PS03 (loca-
lisation sur la figure 4.15). a) Sismogramme brut d’un tir a` 0 m. 1 : Limite supe´rieure du
glissement d’Avignonet ; 2 : Limite a` partir de laquelle les onde Rayleigh sont atte´nue´es et
filtre´es. b) Atte´nuation de l’e´nergie sismique des ondes de Rayleigh pour un tir offset a` -85 m
(trait pointille´) et un tir a` 0 m (trait plein). c) Courbe de dispersion des ondes de Rayleigh pour
un tir a` 0 m et un groupe de 8 ge´ophones situe´s entre 290 et 360 m le long du profil. L’e´nergie
en fonction de la fre´quence est mate´rialise´e par le trait noir. d) Rapports spectraux entre un
capteur situe´ a` 400 m (onde transmise) et un capteur situe´ a` 300 ml (onde incidente) pour
4 tirs a` -85 m, 0 m, 80 m et 160 m. Le trait noir e´pais repre´sente la moyenne des 4 rapports
spectraux.
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argiles lite´es non sature´es (Giraud et al., 1981, 1991; Feregotto, 2008).
Le profil en ondes S (Fig. 4.34b) pre´sente une couche superficielle de vitesse
Vs = 190 m/s et dont l’e´paisseur diminue depuis l’amont (4 m) vers l’aval (2 m). En
dessous les couches ont une vitesse moyenne de l’ordre de 335 m/s. Cette valeur est
infe´rieure aux vitesses des ondes S dans les argiles saines (de l’ordre de 650 m/s ;
Jongmans et al., 2009) et pourrait indiquer que ces formations, situe´s au niveau
d’un creˆte, sont fortement de´comprime´es. Le niveau en profondeur a` 530 m/s n’est









































































Figure 4.34 – Analyse par re´fraction du profil PS06 situe´ sur les argiles et hors du glissement.
a) Re´fraction en ondes P : dromochrones et mode`le de terrain. b) Re´fraction en ondes S :
dromochrones et mode`le de terrain.
Synthe`se et discussion
Le Tableau 4.5 pre´sente une synthe`se des parame`tres ge´ophysiques des forma-
tions en pre´sence et permet de comple´ter les observations effectue´es au chapitre 3
(Table 3.2), notamment en pre´cisant la vitesse de propagation des ondes P dans les
argiles de´sature´es et la disparite´ des re´sistivite´s, qui refle`te l’he´te´roge´ne´ite´ ge´ologique
du site. Ce dernier point met en e´vidence le controˆle important de l’eau sur ces deux
parame`tres.
L’ensemble des tomographies e´lectriques re´parties sur le glissement est pre´sente´
sur la figure 4.35 avec une e´chelle de couleur des re´sistivite´s commune. L’image
indique une diminution ge´ne´rale des re´sistivite´s depuis le Nord-Ouest vers le Sud-
Est (Fig. 4.35). Cette e´volution peut s’expliquer par le passage progressif depuis
des moraines, au Nord, a` des formations principalement argileuses, vers le Sud, en
accord avec la cartographie ge´ologique, qui indique la limite des moraines au Sud de
Sinard (Figs. 2.4, 2.9, 2.10). De la meˆme manie`re, les re´sistivite´s diminuent le long
de la pente, depuis l’Ouest vers l’Est, au fur et a` mesure que les moraines laissent
place aux argiles lorsque l’altitude diminue.
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Figure 4.35 – E´volution des re´sistivite´s sur l’ensemble du site (localisation des profils sur la
figure 4.20).
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Table 4.5 – Synthe`se des parame`tres ge´ophysiques. Les lentilles argilo-sableuses corres-
pondent aux formations drainantes rencontre´e dans la zone 1.
Vs (m/s)
500 250 1.9





Unité Vp (m/s) Densité
Colluvium morainique désaturé
Argiles déstructurées saturées








Argiles décomprimées désaturées 1050 350
Lentilles argilo-sableuses saturées 1850-1950 550 90-110
Au sein de la masse argileuse, plusieurs he´te´roge´ne´ite´s ont cependant e´te´ mises en
e´vidence. La premie`re est d’ordre lithologique et indique que des niveaux plus gros-
siers, drainants, sont pre´sents dans la partie supe´rieure de la se´quence (au-dessus
de 700 m d’altitude) et dans la partie Nord du glissement (Figs. 4.21, 4.22). Ces ni-
veaux, qui drainent l’eau circulant au sein de la partie supe´rieure du massif, jouent
probablement un roˆle dans la re´gulation de la pression interstitielle et permettent
d’expliquer en partie les vitesses diffe´rentielles au sein du glissement d’Avignonet.
La pre´sence de ces niveaux drainants est restreinte a` la zone de de´placement lente
(Vd< 2 cm/an ; dans la partie Nord-Ouest du glissement ; Fig. 4.20). Ces observa-
tions sont confirme´es par le contraste des parame`tres ge´ophysiques de part et d’autre
de cette limite. Celle-ci semble indiquer que les argiles sont pre´sentes imme´diatement
au de´but de la zone d’e´volution rapide du glissement, en-dessous de 700 m d’alti-
tude, tandis que les niveaux argilo-sableux drainants superficiels sont circonscrits a`
l’amont (Figs. 4.21 et 4.29), comme le sugge`re la pre´sence de plusieurs re´surgences
observe´es a` cette altitude (Figs. 2.10a et 4.22). De plus, dans la zone tre`s active
du glissement (zone 4 ; Fig. 4.20) ou` ne sont pre´sentes que des argiles sous une
faible couverture de colluvium morainique, les observations indiquent la pre´sence de
coule´es.
Le deuxie`me type d’anomalie de´tecte´e par ge´ophysique est la de´structuration
me´canique lie´e a` des escarpements et fissures hectome´triques du glissement. Ces
syste`mes agissent comme des atte´nuateurs d’e´nergie sismique et entraˆınent aussi un
filtrage passe-bas des ondes de surface (Fig. 4.25). La localisation de l’escarpement
e´tudie´ dans la zone 1 (Fig. 4.25) et de celui qui mate´rialise la limite supe´rieure
du glissement d’Avignonet (Fig. 4.33) indique qu’il s’agit probablement de fissures
inactives actuellement. Elles conservent ne´anmoins la trace de leur activite´ dans
leurs parame`tres sismiques. Apre`s des calculs simplifie´s, ces fissures pourraient at-
teindre une profondeur de 12 m a` 20 m, respectivement. Dans le cas de l’escarpement
de la zone 1, ces re´sultats indiquent que la fissure s’amortirait au sein des for-
mations argilo-sableuses drainantes. Ces observations sont compatibles, d’une part
avec les caracte´ristiques de ces niveaux (porosite´ et teneur en eau plus importantes)
et, d’autre part, avec la localisation des surfaces de glissement de profondeur in-
terme´diaire au sein du glissement (Blanchet, 1988; Jongmans et al., 2009).
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4.4 Essais ge´ophysiques en forages
Six forages comple´mentaires (T5 a` T10) ont e´te´ re´alise´s, dans le but de disposer
d’e´chantillons pour les essais me´caniques en laboratoire et pour mettre en place des
instrumentations. La figure 4.36 pre´sente l’implantation de ces sondages. Ils ont tous
fait l’objet de diagraphies gamma-ray afin de caracte´riser les formations argileuses et
d’e´tablir des corre´lations. Des diagraphies par mesures acoustiques ont e´te´ conduites
dans deux forages (T7 et T8) pour imager d’e´ventuelles de´formations des tubages. Le
sondage T9 n’a pu eˆtre diagraphie´ par mesures acoustique pour cause de cisaillement

































Figure 4.36 – Implantation des sondages. Le trait bleu repre´sente le profil de la figure 4.37.
4.4.1 Corre´lations gamma-ray
L’ensemble des 6 forages a fait l’objet de diagraphies gamma-ray en fe´vrier 2008
afin de re´aliser des corre´lations puits-a`-puits. Les logs des forages, re´partis selon une
direction Ouest-Est, sont pre´sente´s sur la figure 4.37. Sur le sondage T5, l’interface
entre le colluvium morainique et les argiles a` bloc est identifie´e a` 7.5 m de profondeur
par une augmentation du nombre de coups/s dans la formation d’argiles a` blocs.
L’e´paisseur du colluvium morainique est constante jusqu’au sondage T7 et diminue
ensuite a` 2.5 m dans les sondages T4 et T9. Les logs gamma-ray des sondages T4
et T9 pre´sentent une forme globale concordante, mais aucune corre´lation n’apparaˆıt
au sein des argiles a` blocs, ce qui sugge`re un remaniement plus ou moins intense au
sein de cette formation. L’interface entre les argiles a` blocs et les argiles lite´es sous-
jacentes est de´tecte´e sur les sondages T4 et T9 par une augmentation du gamma-ray
a` une profondeur de 18.5 a` 17 m, respectivement.
4.4.2 Diagraphies acoustiques
Des diagraphies d’imagerie acoustique (ABI) ont e´te´ mene´es au mois d’aouˆt
2009 dans les sondages T7 et T8, 16 mois apre`s leur re´alisation (Fig. 4.38). Les
coupes a` diffe´rentes profondeurs montrent la forme de l’inte´rieur des tubes (en rouge)
oriente´e par rapport au nord et a` un axe central vertical (croix grise). Les images 3D
pre´sentent la forme du tubage sur l’ensemble de la longueur. Un tubage intact est
repre´sente´ en coupe par un cercle centre´ sur l’axe vertical. Une le´ge`re de´formation est
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Figure 4.37 – Corre´lations des diagraphies gamma-ray (localisation des sondages sur la
figure 4.36).
visible dans T7 a` un peu moins de 5 m de profondeur (le tube est de´centre´ vers l’Est)
et une forte de´formation est mise en e´vidence a` 10.3 m (Fig. 4.38a). Les re´flexions
enregistre´es au-dela` du tubage (en dehors du cercle) signifient probablement que ce
dernier est casse´ et que les re´flexions se sont produites sur la paroi du forage. Une
seconde de´formation importante est visible un peu moins de 1 m en-dessous de la
pre´ce´dente. Il s’agit d’un artefact puisque cette distance correspond a` la se´paration
entre les centreurs de l’outil. Deux fortes de´formations sont visibles dans le son-
dage T8 (Fig. 4.38b), a` 2.5 m et 10 m de profondeur, indiquant que le tubage est
probablement casse´. De nouveau, la forte de´formation a` 11 m de profondeur est un
artefact. Le tubage du sondage T8 ayant e´te´ scelle´ au terrain au moyen d’un coulis
de ciment, l’imagerie acoustique permet d’observer des de´formations plus te´nues que
dans T7. A` 1 m de profondeur, un cisaillement net du tubage est clairement mis en
e´vidence (Fig. 4.38c). Cette observation, qui indique un mouvement rapide du pre-
mier me`tre du sous-sol, est cohe´rente avec des analyses de laboratoire effectue´es sur
des e´chantillons a` proximite´ du sondage T10 (localisation sur la figure 4.36 ; Bie`vre
et al., reva). Ces analyses ont re´ve´le´ la pre´sence d’un niveau dont 15 % des grains a
une granulome´trie supe´rieure a` 2 m (et 65 %< 0.02 mm), tandis que 98 % des autres
e´chantillons, re´partis entre 0.5 et 3 m de profondeur, pre´sentent une granulome´trie
infe´rieure a` 0.02 mm. Ce niveau particulier a` 1 m de profondeur pre´sente des limites
d’Atterberg relativement faibles (indice de plasticite´ de 10 % et limite de liquidite´ de
27 %) par rapport aux autres (indice de plasticite´ de 22-23 % et limite de liquidite´ de
46-47 %). Ces observations permettent d’expliquer la localisation de cette surface de
glissement au sein de niveaux plus perme´ables et a` la cohe´sion vraisemblablement
plus faible. Elle semble correspondre aux surfaces de glissements superficielles qui
fonctionnent par fluage et coule´e et qui seraient controˆle´es par la variation de te-
neur en eau de la tranche superficielle (Antoine et al., 1991). Finalement, une fissure
verticale du tubage est identifie´e entre 4 et 5 m de profondeur (Fig. 4.38), ce qui
confirme la pre´sence d’une surface de rupture vers 5 m de profondeur.
Il n’a pas e´te´ possible de re´aliser des diagraphies dans le sondage T9 de 20 m
(Fig. 4.36), 16 mois apre`s sa foration. Ce dernier e´tait entie`rement cisaille´ a` une
profondeur de 5 m, empeˆchant la descente de l’outil. Cette constatation souligne
152

































Figure 4.38 – Diagraphies d’imagerie acoustique et de´formations des tubages des sondages
T7 et T8 mesure´es 16 mois apre`s leur mise en place (localisation des sondages sur la fi-
gure 4.36). a) Sondage T7 dont le tubage est constitue´ d’un PVC cre´pine´ non scelle´ au
terrain. b) Sondage T8 dont le tubage est constitue´ d’un PVC plein scelle´ au terrain au moyen
d’un coulis de ciment. c) Cisaillement du tubage du sondage T8 a` une profondeur de 1.6 m.
d) Fissure verticale entre 4 et 5 m de profondeur le long du tubage du sondage T8.
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l’activite´ importante dans cette zone.
La campagne de diagraphies a permis de mettre en e´vidence plusieurs niveaux de
de´formation des tubages. Les surfaces a` 5 m et 10 m de profondeur correspondent aux
surfaces de glissement superficielles et interme´diaires identifie´es par inclinome´trie et
ge´ophysique (Jongmans et al., 2009). Un niveau de de´formation tre`s superficiel est
de´tecte´ entre 1 et 2.5 m de profondeur. La surface infe´rieure correspond a` la base du
colluvium morainique et pourrait indiquer que ce dernier est affecte´ de mouvements
de type solifluxion. Cette surface de de´formation tre`s superficielle n’a pu eˆtre mise
en e´vidence par les me´thodes sismiques de surface en raison d’un e´cartement de
ge´ophones trop important pour pouvoir les de´tecter (2.5 m au minimum).
Finalement, les de´formations sont plus intenses en aval puisque le tubage du
sondage T9 e´tait cisaille´ a` 5 m de profondeur apre`s 16 mois. Cette observation est
en accord avec les donne´es inclinome´triques qui ont mis en e´vidence un cisaillement
complet du tubage T2 (Fig. 2.12) sur une pe´riode de temps e´quivalente (Fig. 2.12d ;
Blanchet, 1988).
4.5 Mesures de de´placements
La figure 4.40 pre´sente les donne´es pluviome´triques, le battement du toit de la
nappe et les de´placements mesure´s aux stations GPS AVP2 et AVN. La station
me´te´orologique et la cellule pie´zome´trique sont situe´es a` proximite´ de AVP2. La
localisation des stations GPS est mate´rialise´e sur la figure 2.10b. L’implantation
de la station me´te´orologique et de la cellule pie´zome´trique est mate´rialise´e sur la
figure 5.4.
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Figure 4.39 – De´placements entre le 24/09/2008, le 10/09/2009 et le 21/11/2009. Locali-
sation des stations sur la figure 5.4.
L’observation des courbes de AVP2 et AVR indique un de´placement diffe´rent
dans le plan Est-Ouest (et, dans une moindre mesure, dans le plan vertical, mais
la barre d’erreur sur les mesures d’AVP2 est trop importante ; Fig. 2.15c). AVN
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pre´sente un de´placement Est-Ouest avec une vitesse line´aire, tandis que AVP2
semble pre´senter des variations de vitesse (Fig. 2.15b). La figure 4.40 pre´sente les me-
sures superpose´es de pluviome´trie, pie´zome´trie et des de´placements GPS des stations
AVP2 et AVN. Il semble exister une concordance entre la composante Est-Ouest de
AVP et le battement du toit de la nappe (Fig. 4.40a). En premie`re approche, cela
semble indiquer que AVP2 re´agit au battement de la nappe et est influence´e par
le processus de surpression et/ou d’humidification/se´chage de la tranche superfi-
cielle du sous-sol (Flageollet et al., 1999). Ces observations semblent conforter les
interpre´tations effectue´es au chapitre 4 : la station AVN se situe dans une zone
plus fortement draine´e que AVP2, ou` les transits de fluides sont plus rapides et ne
permettent pas a` la tranche superficielle du sous-sol de s’humidifier de fac¸on aussi
marque´e que pour la station AVP2.
Figure 4.40 – Relation entre, d’une part, la pluviome´trie et le battement de la nappe super-
ficielle (en haut) et, d’autre part, les de´placements des stations GPS AVP2 et AVN (en bas)
par rapport a` la re´fe´rence AVR (Bronner, 2009).
4.6 Discussion et synthe`se ge´ne´rale
La figure 4.41 pre´sente l’inte´gration des donne´es ge´ophysiques et ge´ologiques sur
le glissement d’Avignonet. Les re´sultats sont figure´s sur une coupe topographique
et ge´ologique 2D moyenne repre´sentative de l’ensemble du glissement. L’analyse
des ondes P re´fle´chies a mis en e´vidence plusieurs re´flexions, dont deux peuvent
eˆtre attribue´es a` des interfaces lithologiques observe´es ou connues sur le terrain.
Il s’agit de la limite basale du glissement et de l’interface supe´rieure des alluvions
fluvio-glaciaires meubles. La troisie`me interface, de´tecte´e a` une profondeur d’environ
50 m, correspond a` limite basale du glissement d’Avignonet. Cette interface semble
se poursuivre sous le plateau de Sinard, ce qui sugge`re que, a` l’e´chelle du glisse-
ment d’Avignonet, la position des surfaces de rupture profondes est controˆle´e par la
lithologie.
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Figure 4.41 – Mode`le ge´ologique synthe´tique du secteur d’Avignonet d’apre`s les observations
de terrain et l’analyse des donne´es ge´ophysiques. Les vitesses de de´placement (Vd) en surface
du glissement d’Avignonet sont pre´cise´es. All. Si : Alluvions du Drac de Sinard ; All. Cr : Allu-
vions du Drac de Cros ; Alluvions FG : alluvions fluvio-glaciaires meubles ; FAS/AB : formations
argilo-sableuses (nord du glissement) et argiles a` blocs (partie sud du glissement) ; AB : argiles
a` blocs (partie sud du glissement). La fle`che bleue mate´rialise la re´surgence observe´e dans la
zone 1 (Fig. 4.22).
D’autres he´te´roge´ne´ite´s sont pre´sentes a` l’e´chelle du glissement. Tout d’abord,
la limite du glissement, de meˆme que les escarpements, pre´sentent une atte´nuation
d’e´nergie sismique plus ou moins marque´e ainsi qu’un effet de filtre fre´quentiel vis-
a`-vis des ondes de surface (Figs. 4.33 et 4.25. Il semble que l’escarpement e´tudie´
dans la zone 1 s’amortisse au sein de niveaux drainants (Figs. 4.25, 4.26). Cet effet
semble aussi de´tecte´ par des re´sistivite´s plus e´leve´es (Fig. 4.26). Ces caracte´ristiques
indiqueraient la pre´sence d’une zone de faible caracte´ristique me´canique par rapport
a` l’encaissant et/ou enrichis en mate´riaux plus grossiers. Dans ce cas, ces zones
d’escarpement pre´sentes sur l’ensemble du glissement et qui semblent pre´senter des
perme´abilite´s plus fortes, pourraient servir de chemins d’infiltrations pre´fe´rentiels.
Cette interpre´tation est en accord avec les mode`les conceptuels propose´s pour les
glissements du Trie`ves (Fig. 2.20).
Les prospections e´lectriques et sismiques indiquent e´galement une diminution de
re´sistivite´ et de Vs depuis le Nord vers le Sud-Est et depuis l’Ouest vers l’Est (de
l’amont du glissement vers son aval). Dans les deux cas, cette e´volution correspond
au passage depuis des formations morainiques argilo-sableuses (formations argilo-
sableuses FAS ; Fig. 4.41), au Nord et a` l’Ouest, vers des formations principalement
argileuses a` la matrice plus fine (argiles a` blocs AB ; Fig. 4.41), au Sud et a` l’Est
(Figs. 2.10, 2.6). Ainsi, au Nord et a` l’Ouest, les 20 premiers me`tres du sous-sol
sont compose´s de formations drainantes, probablement argilo-sableuses (FAS), dont
la ge´ome´trie est sub-paralle`le a` la topographie, tandis qu’au Sud et a` l’Est sont
pre´sentes les argiles a` blocs (AB ; Fig. 4.41).
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Les formations argilo-sableuses, de par leur texture, permettent de drainer l’eau
circulant au sein du massif, jusqu’a` une cote de 700 m environ, ou` elles aﬄeurent et
permettent a` l’eau de sourdre (Fig. 4.41). Cette action permet de re´duire les pressions
interstitielles et de limiter les effets de surpression. Au contraire, les argiles a` blocs et
les argiles lite´es sont peu ou pas draine´es. Ces niveaux a` teneur en eau naturelle e´leve´e
peuvent atteindre leur limite de liquidite´ avec une faible augmentation d’humidite´
et ge´ne´rer des coule´es. Cette interpre´tation est cohe´rente avec les observations de
terrain. La partie Nord et Ouest du glissement, ou` sont pre´sentes les formations
argilo-sableuses drainantes, glisse avec de faibles vitesses (< 2 cm/an) tandis que la
partie Sud, avec argiles a` blocs, et Est se de´place avec des vitesses supe´rieures a` 3-
4 cm/an (Fig. 4.41). D’autre part, certaines zones au Sud-Est pre´sentent des indices
de de´formation intense en surface (fissures, contrepentes, bourrelets), associe´s a` des
vitesses de de´placement e´leve´es (> 10 cm/an ; Fig. 4.41) qui signent des me´canismes
de coule´e. Finalement, plusieurs surfaces de de´formation tre`s actives ont e´te´ mises
en e´vidence en forage dans les 5 premiers me`tres du sous-sol (Fig. 4.38) dans le
secteur sud du glissement.
La limite infe´rieure des formations drainantes semble paralle`le a` la topographie
(Figs. 4.21, 4.28), tout comme les argiles a` blocs dans la partie amont du glissement
(Fig. 4.37). Cette observation laisse penser que ces niveaux n’ont pas e´te´ de´pose´s
par se´dimentation au fond d’un lac mais plutoˆt sur une topographie pre´-existante.
Ils pourraient correspondre a` des moraines mises en place lors de la dernie`re pulsa-
tion du glacier. Cette hypothe`se est peu probable puisque les argiles a` blocs et les
formations argilo-sableuses devraient alors pre´senter une matrice et des proprie´te´s
ge´ophysiques voisines. Il apparaˆıt plus vraisemblable que ces formations ont e´te´ mises
en place par des phe´nome`nes de coule´e. Cette hypothe`se a de´ja` e´te´ e´voque´e par
Blanchet (1988), sur la base d’arguments lithologiques : ces niveaux ont un contenu
typiquement morainique, associe´ a` des re´currences d’argiles lite´es. Ils ressemblent
en tous points a` ce qui peut eˆtre observe´ au sommet de la se´rie (Monjuvent, 1973).
De plus, ils pre´sentent de nombreux signes de de´formation interne (Fig. 4.5) et la
base de cette se´quence n’a pu eˆtre carotte´e qu’a` hauteur de 50 % dans le sondage T4
(Fig. 4.4), ce qui indique des caracte´ristiques me´caniques me´diocres au niveau de
cette interface. Des observations semblables ont e´te´ faites par Antoine et al. (1981)
sur la mise en place des 15 premiers du sous-sol sur le glissement de La Mure. Fi-
nalement, les valeurs de pression de consolidation plus faibles au sein des argiles a`
blocs que dans les argiles lite´es, et nettement infe´rieures aux valeurs the´oriques en
tenant en compte l’enfouissement (Fig. 4.13 et Table 4.3), sugge`rent qu’il s’agit d’un
mate´riau fortement remanie´ et qui n’a e´te´ que tre`s faiblement enfoui.
Les tentatives de datation par radiocarbones de ve´ge´taux trouve´s dans les argiles
lite´es a` une profondeur de 28.5 m dans T4 (soit 10 m sous la base des argiles a` blocs ;
Fig. 4.5) indiquent un aˆge de 225± 30 BP. Cet aˆge est en accord avec de pre´ce´dentes
analyses conduites dans des niveaux identiques a` proximite´. Cette observation tend
a` confirmer que les mate´riaux situe´s au-dessus de cette cote ont e´te´ mis en place
par des phe´nome`nes de glissement et de coule´e. Au droit du sondage T4, les 10
premiers me`tres, au moins, de la se´quence d’argiles lite´es situe´es sous les argiles a`
blocs pourraient avoir e´te´ soumis a` une activite´ du glissement. Cette observation
est cohe´rente avec la pre´sence d’une fissure d’extension hectome´trique dans cette
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zone (Fig. 2.10 ; voir chapitre 5). De plus, il est possible de mettre en e´vidence
les limites des principales se´quences par corre´lations gamma-ray mais il est tre`s
difficile, voire impossible, d’e´tablir des corre´lations puits-a`-puits au sein des argiles a`
blocs. Les essais me´caniques vont dans le meˆme sens, en indiquant une he´te´roge´ne´ite´
marque´e de cette se´quence, alors les argiles lite´es pre´sentent des caracte´ristiques plus
re´gulie`res (Fig. 4.5). Cette observation confirme l’he´te´roge´ne´ite´ verticale et late´rale
de cette se´quence, ainsi que son probable remaniement.
4.7 Conclusion
Diffe´rentes techniques ge´ophysiques ont e´te´ utilise´es sur le site dans le but de
mettre en e´vidence des variations de facie`s au sein d’une masse argileuse re´pute´e
homoge`ne. L’application de me´thodes de surface, comme la prospection sismique
(ondes P et S) et la re´sistivite´ e´lectrique, montre qu’il existe des variations latitu-
dinales et longitudinales au sein du massif argileux, sur une profondeur de 20 m au
moins. Ces variations sont cohe´rentes avec les nouvelles observations ge´ologiques.
De plus, la cartographie par techniques de surface permet de positionner avec une
certaine pre´cision les limites entre les facie`s. Au nord et a` l’ouest du glissement, des
formations drainantes permettent de re´guler les pressions interstitielles au sein du
massif. Dans ce secteur, les vitesses de de´placement sont infe´rieures a` 2 cm/an et
ne pre´sentent pas de de´formation intense en surface. Au Sud et a` l’Est, en-dessous
d’une altitude d’environ 700 m, aucun niveau drainant n’a e´te´ mis en e´vidence.
Dans se secteur, le glissement e´volue avec des vitesses comprises entre 3 et 4 cm/an
(avec des pics a` plus de 10 cm/an en certains endroits) et pre´sente des signes de
de´formation intense en surface (fissures, contre-pentes, bourrelets) qui affectent le
baˆti et les routes. Ces interpre´tations sont cohe´rentes avec les de´placements mesure´s
en continu par les deux stations GPS.
L’e´tude du contenu e´nerge´tique et fre´quentiel des ondes de surface au droit d’un
escarpement hectome´trique actuellement inactif indique que cette zone conserve dans
ses parame`tres me´caniques la trace d’une activite´ de de´structuration ancienne. Des
observations similaires ont e´te´ effectue´es de part et d’autre de la limite du glissement
d’Avignonet. Ces escarpements sont re´partis sur l’ensemble du glissement et pour-
raient servir de chemin d’infiltration pre´fe´rentielle pour les eaux depuis la surface
jusqu’a` des formations drainantes et/ou des surfaces de glissement en profondeur.
L’analyse d’ondes P re´fle´chies sur un profil recoupant l’ensemble du glissement
permet de mettre en e´vidence, d’une part, la limite infe´rieure de ce dernier et, d’autre
part, des formations fluvio-glaciaires meubles et drainantes en-dessous de la surface
de glissement.
Les techniques ge´ophysiques en forage ont permis de confirmer la pre´sence de
niveaux superficiels fortement remanie´s sur l’ensemble de la partie sud du glissement.
L’activite´ intense de surfaces de cisaillement superficielles a e´te´ mise en e´vidence par
l’analyse acoustique des de´formations en forages dans la partie sud du glissement.
Ces observations soulignent e´galement la pertinence de la mesure de Vs pour la
caracte´risation des masses argileuses instables.
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Chapitre5
Caracte´risation et estimation du roˆle des
fissures dans l’infiltration et l’instabilite´
d’une zone de de´formation superficielle
intense
5.1 Re´sume´
Les pre´cipitations sont conside´re´es comme un facteur majeur de controˆle sur
le de´clenchement des instabilite´s dans les formations argileuses. La relation entre
les pre´cipitations, l’infiltration d’eau et l’activite´ des mouvements de terrain peut
eˆtre complexes et de nombreuses donne´es sont ne´cessaires pour comprendre les
me´canismes d’infiltration d’eau dans des mate´riaux cohe´sifs. Dans les glissements
de terrain argileux, la de´formation gravitaire ge´ne`re des ruptures cisaillantes su-
perficielles et des fissures de tension dont l’ouverture permanente peut eˆtre am-
plifie´e par des phe´nome`nes de retrait durant les pe´riodes se`ches. Ces re´seaux de
fissures peuvent eˆtre tre`s denses et controˆler l’infiltration d’eau. Toutefois, il est
difficile de caracte´riser l’e´volution de ces fissures en profondeur et leur e´ventuelle
relation avec les surfaces de rupture. Ce travail pre´sente les re´sultats d’une e´tude
ge´ophysique des fissures qui affectent les glissements de terrain argileux du Trie`ves
(Alpes franc¸aises). Le site d’e´tude a e´te´ reconnu par me´thodes ge´omorphologiques,
forages, diagraphies, essais ge´otechniques et ge´ophysiques. Les re´sultats indiquent
la pre´sence d’au moins trois surfaces de glissement (5 m, 10 a` 15 m et 42 m), avec
des circulations d’eau dans la deuxie`me. Le site a e´te´ instrumente´ au moyen de
pie´zome`tres et de sondes de mesure de teneur en eau. Les re´sultats indiquent des vi-
tesses d’infiltration importantes jusqu’a` une nappe superficielle a` une profondeur de
2.5 m. Ces vitesses pourraient correspondre a` une infiltration pre´fe´rentielle le long de
chemins sub-verticaux, comme les fissures. La surveillance temporelle de parame`tres
ge´ophysiques (re´sistivite´ e´lectrique, atte´nuation des ondes de Rayleigh) sugge`re que
les fissures sont ouvertes en permanence et qu’elles servent de chemin d’infiltration
pre´fe´rentielle jusqu’a` une profondeur de 2 m au moins. Les re´sultats indiquent aussi
une infiltration rapide d’eau jusqu’aux surfaces de rupture a` 5 et 10-15 m de pro-
fondeur. Ce travail met en e´vidence le roˆle du re´seau de fissures dans l’infiltration
d’eau au sein des nombreux glissements de terrain argileux du Trie`ves.
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5.2 Application of geophysical measurements for
assessing the role of fissures in water infil-
tration within a clay landslide (Trie`ves area,
French Alps)
Article soumis 1 au journal Hydrological Processes sous le titre :  Application
of geophysical measurements for assessing the role of fissures in water infiltration
within a clay landslide (Trie`ves area, French Alps) , par Gre´gory Bie`vrea,b,, Denis
Jongmansa, Thierry Winiarskic et Vilma Zumbob,d
a Laboratoire de Ge´ophysique Interne et Tectonophysique, CNRS, Universite´
Joseph Fourier, maison des Ge´osciences, BP 53, 38041 Grenoble Cedex 9,
France.
b Centre d’E´tudes Techniques de l’E´quipement de Lyon, Laboratoire Re´gional
d’Autun, BP 141, 71404 Autun cedex, France.
c Laboratoire des Sciences de l’Environnement, E´cole Nationale des Travaux
Publics de l’E´tat - Universite´ de Lyon, 3 rue Maurice Audin, 69518 Vaulx-en-
Velin cedex, France.
d Inexia-Inge´nierie, De´partement Infrastructures et Ame´nagement, 1 Place aux
E´toiles, 93212 Saint-Denis-La-Plaine Cedex, France.
5.2.1 Introduction
Many regions of the world are exposed to landslides in clay deposits, which pose
major problems for land management and population safety (Giraud et al., 1991; Pa-
nizza et al., 1996; Guzetti, 2000; Picarelli et al., 2005). Rainfall and its consequences
are usually considered as the major factor triggering slope instabilities (Iverson,
2000; Picarelli et al., 2004; Meisina, 2006; Tofani et al., 2006). Numerous obser-
vations and measurements show such a correlation between rainfalls and landslide
activity (Moser and Hohensinn, 1983; Wilson and Wieczorek, 1995; Terlien, 1998;
Aleotti, 2004; Chen et al., 2005), leading authors to propose global rainfall intensity-
duration thresholds for the occurrence of shallow landslides and debris flows (Gu-
zetti, 2000; Aleotti, 2004). Indeed, short duration and intense rainfalls often trigger
superficial landslides (Corominas, 2001). On the contrary, slow moving deep-seated
landslides in clay seem to be more sensitive to long duration and moderate intensity
precipitation, and show more complex mechanical and fluid interactions (Comegna
et al., 2007; Van Asch et al., 2007, 2009). In exceptional conditions, they can evolve
into sudden catastrophic failures and flows, resulting from generation of excess pore
pressure along slip surfaces (Picarelli et al., 2004; Van Asch et al., 2006). The link
between rainfall, water infiltration and landslide activity may be complex (Van Asch
et al., 2007) and comprehensive sets of data are still necessary to understand how
water infiltrates in cohesive materials (Malet et al., 2003; Lindenmaier et al., 2005;
Van Asch et al., 2009). Observations and theoretical works on shrinkage fissures in
drying soils (Morris et al., 1992) indicated that they could extend to a depth of a few
meters and greatly affect infiltration in the soil. A study of weathered clayey soils
1. Article accepte´ avec re´visions mineures
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responsible of shallow landslides (Meisina, 2006) showed that desiccation fissures in
drought periods could reach a depth of 1.4-1.9 m, providing a preferential path for
water.
On unstable slopes, gravitational deformation generates superficial shear ruptures
and tension fissures, which are often near parallel to contour lines and whose conti-
nuous opening could be amplified by shrinkage during dry periods. For active land-
slides, the fissure network at the surface can be very dense (several fissures per m)
and strongly controls the water infiltration process (Malet et al., 2003; Krzeminska
et al., 2009). Because of the difficulty to assess the fissure evolution at depth, in-
situ precipitation simulations associated to hydrogeological and/or hydrogeophysi-
cal monitoring were performed to analyse the water infiltration in fine-grained soils
(Gvirtzman et al., 2008; Krzeminska et al., 2009; Tu et al., 2009). In particular, Krze-
minska et al. (2009) conducted a two-day small-scale infiltration on an active marly
mudslide characterized by the presence of a wide-open fissure system (5 cm) at the
surface. This experiment was monitored with electrical resistivity tomography mea-
surements carried out every two hours. During all the artificial rainfall experiment,
a front of low resistivity propagated laterally in the superficial (30 cm) soil layer,
resulting from the increase of water content. During the second day, the develop-
ment of a narrow near-vertical low resistivity zone (down to 0.5-0.6 m) was observed,
that was interpreted as a downward water infiltration. These results highlighted the
hydrological processes of a preferential flow inside the mass.
The aim of this paper is to apply different geophysical techniques in an attempt
to assess the role of fissures, that are observed along the unstable clay slopes of
the Trie`ves area, as preferential paths for water infiltration. The chosen site is a
small-size (100 m by 50 m) active landslide nested in the large deep-seated landslide
of Avignonet which was geophysically studied by Jongmans et al. (2009). First, the
site was thoroughly investigated combining geomorphological analysis, drilling, bo-
rehole logging, geotechnical tests and geophysical experiments (seismic and electrical
methods). This new investigation campaign evidenced the presence of at least three
rupture surfaces at about 5 m, 10 to 15 m and 42 m. In a second step, permanent
instruments were installed, including piezometers and soil water content (SWC)
probes. GPS stations were installed to measure ground displacements. Geophysical
parameters (electrical resistivity, S-wave velocity, Rayleigh waves attenuation) were
monitored and results allowed an hydrogeological scheme to be proposed for the site.
5.2.2 Geological and hydrogeological contexts
The Trie`ves depression is located in the western Alps, 40 km south of the City
of Grenoble (Figure 5.1). This flat area is bounded by the carbonate Vercors range
to the West, the carbonate De´voluy massif to the South and the southern end of
the crystalline Belledonne range to the East. During the last Quaternary glaciation
(Wu¨rm), the Ise`re glacier moving in a southward direction dammed the rivers flowing
from the South, creating a lake during several thousands of years (Monjuvent, 1973).
Laminated clays resulting from the erosion of the surrounding ranges progressively
filled the lake. They are usually made of a succession of thin laminae (mm to cm size)
of light silt and dark clay, although some unlaminated clay layers with blocks can also
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be found (Monjuvent, 1973). These laminated clays, which are locally interbedded
with coarser alluvial sediments deposited during the interglacial Riss-Wu¨rm period,
overly the folded carbonate bedrock. Total clay thickness varies between 0 to a
maximum of 250 m (Antoine et al., 1981). In the studied area (Figure 5.1), laminated
clays were partly covered by a few m to 10 m thick morainic deposits. After the glacier
melting (14,000 years BP, after Brocard et al., 2003), the rivers cut deeply into the
geological formations, generating numerous landslides in the clay deposits (Giraud
et al., 1991).
The activity of these landslides is usually seasonal with an increase in displacement
rate after snowmelt and heavy rain falls (Giraud et al., 1991; Van Asch et al., 1996).
In most cases, landsliding process in the clay is slow and complex, with several slip
surfaces between a few m to a maximum of 40 m depth (Giraud et al., 1991; Van Asch
et al., 2009). Laminated clays on the slopes are usually overlaid with a more per-
meable colluvial cover varying in thickness from 1 to 4 m (Van Asch et al., 1996). A
hydrogeological conceptual model was developed for explaining the triggering effect
of the snowmelt and precipitation on the clay slopes of the Tie`ves area (Figure 5.2,
modified from Nieuwenhuis, 1991; Vuillermet et al., 1994; Van Asch et al., 1996). Wa-
ter first infiltrates in the permeable colluvial cover and generates a perched ground
water table in this layer, which directly responds to rainfalls. This water mass feeds
the open fissures that can be caused by desiccation during dry periods and/or by
gravitational deformation (Figure 5.2). The major landslide-generated fissures are
connected to the slip surfaces existing at different depths and this fissure system
drains in a downslope direction through the silt laminae and the locally interbed-
ded sand layers. Because of the pressure head maintained by the perched water in
the fissures, one may expect that slip surfaces are following silt and/or sand inter-
faces (Figure 5.2). This model is supported by geomorphological observations and
geotechnical drillings on several landslides indicating a translational movement in
most part with a rotational movement in the upper part (Blanchet, 1988; Jongmans
et al., 2009; Van Asch et al., 2009). Vertical flows in the laminated clays can be
neglected because of the very low permeability perpendicular to the bedding planes
(1×10−10 m/s ; Giraud et al., 1991; Vuillermet et al., 1994). Permeability parallel to
these planes (on the order of 10−8 to 4×10−9 m/s ; Giraud et al., 1991; Vuillermet
et al., 1994) is a little lower than the permeability in silt (4×10−8 m/s ; Van Asch
et al., 1996). The role of the imbricated fissure system then appears predominant
for vertical water infiltration and landslide triggering.
The study area is located on the western shore of the artificially-dammed Montey-
nard lake, which is affected by several large deep-seated gravitational movements,
including the Avignonet and Harmalie`re landslides (Figure 5.3b). The Digital Eleva-
tion Model (DEM) of the Avignonet landslide (Figure 5.3b), obtained with a Light
Detection And Ranging (LiDAR) helicopter acquisition in November 2006, shows
the headscarp (at an elevation of about 800 m) and the numerous major and minor
internal scarps (Figure 5.3c) affecting the Avignonet landslide that approximately
encompasses an area of 1.5×106 m2. Geomorphologic and geodetic data show an in-
crease of the landslide activity downstream, with average displacement rates varying
from a few cm/year below the crest to more than 14 cm/year at the toe (Jongmans
et al., 2009). The study site (about 100 m by 50 m in size) is located in the northern
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Figure 5.1 – Location of the study area and extension of the different Quaternary facies
(modified from Monjuvent, 1973). Coordinates are kilometric according to French system
Lambert-93. 1: Alluvial plain of the Drac and Ise`re rivers. 2: Wu¨rmian alluvial and morainic
deposits. 3: Morainic arcs (Wu¨rm II age). 4: Laminated clays (Wu¨rm II age). 5: Glaciolacustrine
deltas. 6: Morainic arcs (Wu¨rm III age). 7: Present-day topography. 8: Study area. L.T.: Lake
Trie`ves.
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Figure 5.2 – Conceptual framework for water infiltration within slipped and fissured laminated
clays (modified from Van Asch et al., 1984; Nieuwenhuis, 1991; Vuillermet et al., 1994). 1:
Morainic colluvium. 2: Laminated clays. 3: Silty beds. 4: Sand beds. 5: Water run-off. 6:
Epidermic run-off. 7: Tension fissures. 8: Scars and scarps. 9: Slip surface.
part of a small landslide nested at the southern end of the Avignonet landslide (Fi-
gure 5.3b). This eastward moving landslide is bounded to the North by a continuous
1 m high lateral scarp and to the South by a 1 m high headscarp which progressively
vanishes to the South. The southern limit of the study site is a E-W oriented talweg
(Figure 5.4a). Previous investigation on the Avignonet landslide (Blanchet, 1988),
100 m north of the study site, has revealed the existence of at least three slip surfaces
at about 5 m, 10 to 15 m, and 40 to 48 m depth.
5.2.3 Investigation methods
The site was investigated using numerous in-situ and laboratory techniques, to
determine the geological, geotechnical and hydrogeological properties of the ground
and to characterize fissures. Experiments conducted for this work were spread along
two years (see Table 5.1). Experiments started with 4 drillings, which were conduc-
ted between October 2007 and April 2008, and ended with electrical measurements
in December 2009. One electrical profile (EP2) and one seismic profile (SP) were
monitored. The location of the drillings, of the geophysical profiles and of the GPS
points can be seen in figure 4. Most laboratory tests, logging tools and hydrogeo-
logical measurements are classical and only the specific geophysical techniques are
described in this section.
Three geophysical methods were applied to physically characterize the studied
zone : electrical resistivity tomography (ERT), S-wave seismic refraction tomography
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Figure 5.3 – Geological and geomorphological context and location of the study site in
the regional geological framework. a) Geological map of the area (adapted from Debelmas,
1967). Morainic colluvium has not been reported. Coordinates are kilometric according to
French system Lambert-93. A: Avignonet landslide. H: Harmalie`re landslide. b) LiDAR DEM
morphology. c) Geomorphological mapping of the main scarps of the Avignonet landslide.















Drilling D1 2007/10/02 to 2007/10/10 49 m deep coring
Drilling D4 5 m deep coring
Drillings D2 and D3 2008/03/04 to 2008/03/10 20 m long drillings, with a casing sealed to the ground
Geomorphological mapping 2008/03/11 to 2008/03/13 GPS location of the main geomorphological markers
Downhole tests Measurements within D2 and D3
64 electrodes, 1 m apart, in a Wenner configuration
64 electrodes, 0.5 m apart, in a Wenner configuration
64 electrodes, 0.5 m apart, in a Wenner configuration
GPS measurements fo stations G1 to G9
24 geophones 2.5 m apart
Geomorphological mapping GPS location of the new geomorphological markers
64 electrodes, 0.5 m apart, in a Wenner configuration
24 geophones 2.5 m apart
Logging in D2 and D3 Caliper and temperature logging
GPS measurements for stations G1 to G9
EP2 2009/12/12 64 electrodes, 0.5 m apart, in a Wenner configuration
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N
910.85 910.9









































































Figure 5.4 – Geomorphological mapping of the study site and location of the geophysical
measurements. a) Topographic map with location of scarps, tension fissures and hummocky
areas. G: GPS reference station and meteorological station. SP: seismic profile ; EP1 and EP2:
electrical resistivity profile ; D1 to D4: boreholes. S1 to S15: scarps (location in Figure 5.4b) ;
T6: tension fissure (location in Figure 5.4b). Black-filled rectangle corresponds to SWC probes
location. b) E-W cross-section of the site along GPS points (location in Figure 5.4a) with
position of main scarps (S) and tension fissures (T). G1 to G9: GPS points.
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and seismic down-hole tests.
ERT is a technique providing 2D or 3D images of the ground electrical resis-
tivity. Resistivity values are mainly controlled by the mineralogy of the particles,
the ground water content and the nature of the electrolyte (Reynolds, 1997). Open
fissures create a high electrical contrast in the ground and ERT was successfully
applied in favourable cases, both in the laboratory (Samoue¨lian et al., 2003) and
in the field (Amidu and Dunbar, 2007). However, as discussed by Tabbagh et al.
(2007), the fissure position and geometry remain difficult to assess owing to their
thin planar feature. Two E-W oriented ERT profiles (labelled EP1 and EP2 in Fi-
gure 5.4a) were conducted using the Wenner configuration with 64 electrodes 1 m
apart. Apparent resistivity data were inverted with the algorithm developed by Loke
and Barker (1996) using a robust smoothness constrain which minimises absolute
changes in resisivity (Loke, 1999).
On the other hand, time-lapse resistivity measurements were found to be success-
ful to detect water content variations less than a few percents within unsaturated
media (see for instance Binley et al., 2002; Michot et al., 2003; Schwartz et al.,
2008; Cle´ment et al., 2009), provided that the influence of temperature is conside-
red (French and Binley, 2004; Samoue¨lian et al., 2005; Amidu and Dunbar, 2007).
Time-lapse electrical measurements were then performed along profile EP2 with a
higher resolution and a similar protocol (64 electrodes 0.5 m apart in a Wenner
configuration) to detect resistivity variations due to water content variations. The
resistivities measured in December 2009 were temperature-corrected relative to Au-
gust in order to assess the SWC changes only. The soil temperatures measured in
August (the reference resistivity image) and in December 2009 are 20˚C and 6˚ C
at 0.25 m depth, respectively, while they are in equilibrium at 3 m depth. For this
temperature range, we chose a linear law to correct restivity values (2 % increase of
resistivity per 1˚ C decrease of the temperature ; Michot et al., 2003).
A seismic refraction profile was performed to determine S-wave velocities (profile
SP ; Figure 5.4a). Previous geophysical profiles conducted to gain information on
P-waves have shown to be of little interest because of the presence of the perched
water table (Jongmans et al., 2009). On the contrary, S-wave velocity has turned
out to be closely linked to the deformation state of the clayey material. S-wave
velocity was measured using down-hole tests and SH-wave refraction tomography.
The S-wave refraction profile was conducted with 24 horizontal 4.5 Hz geophones
2.5 m apart. Horizontal shear (SH) waves were generated by hitting a plank orien-
ted perpendicular to the profile. SH-wave first arrival times recorded for 13 source
positions were picked and inverted using the Simultaneous Iterative Reconstruction
Technique (SIRT ; Dines and Lyttle, 1979).
Surface waves are likely to be affected by the presence of open fissures. As shown
by He´vin et al. (1998) in concrete, Rayleigh waves are low-pass filtered by surface
fissures, at a cut-off frequency Fc that depends on the ratio between the Rayleigh
wave velocity Vr and the fissure depth Dc. They determined Fc by computing the
spectral ratios between the transmitted and incident waves, which exhibit a signi-
ficant decay over Fc. They found the relation Fc=Vr/3Dc, which was numerically
and experimentally validated. This method was used for detecting fissures in the
clay. Rayleigh waves were recorded with 24 vertical 4.5 Hz geophones 2.5 m apart
along the same profile SP, using a hammer hitting a plate as a source.
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5.2.4 Site characterization
Morphological and geotechnical investigation
A detailed mapping of the fissures and scarps affecting the site was established
using the aerial LiDAR DEM (2 m grid cell size) acquired in November 2006 and
a Global Positioning System (GPS) ground survey. Most of these fissures are N-S
orientated, perpendicular to the slide movement, with lengths varying between a few
dm to 10 m (Figure 5.4a). An E-W cross-section through the study site (Figure 5.4b)
shows a progressive decrease in the slope angle from 16˚at the top to almost 0˚at
the toe. Most of the scarps and fissures are located in the upper and middle parts
of the slope, where the slope angle is higher. Two half-meter-high internal scarps
(S5, S12 ; Figure 5.4) are visible and associated with counterslopes and small sag
ponds. In the eastern flat part of the section, fissures are less numerous and the
surface is marked by small bulges and hummocks. In January 2009, several cm-wide
and m-long tension fissures developed in the upper part of the slide, mainly along
a curved line (Figure 5.4), partly parallel to the headscarp. Two of them exhibit a
vertical displacement with a maximum value of 10 cm.
A 49 m deep borehole (labelled D1 in Figure 5.4) was cored, allowing the lithologi-
cal and geotechnical site characteristics to be studied. The geological log (Figure 5.5)
shows the presence of a shallow 2.5 m thick morainic colluvium layer overlying 16 m
of non-laminated blocky clays made of a matrix of yellowish to grey-black clays
containing centimetric to decimetric blocks of limestone and endogenous rocks. In-
terbedded in these blocky clays are three pluridecimetric to metric layers of lami-
nated clays (depths from top to bottom : 2.5 m to 3 m, 4 m to 5 m, and 10.8 m to
11.5 m ; Figure 5.5). Below 18.5 m was found a thick layer of laminated clays. The
mean core recovery was 88% with two missing levels (from 8 m to 10 m and from
14 m to 15 m) probably corresponding to disrupted soils. Two sheared zones (a few
cm thick) were identified in laminated clays at depths of 5 and 42 m. Core examina-
tion suggests that bedding-parallel shearing occurred within silt layers. These depth
values are consistent with the two slip surfaces found at 5 m and 40 m in boreholes
located 100 m north of the site (Blanchet, 1988). The intermediate slip surface evin-
ced at about 10 m to 14 m depth was not identified in the log but could fit with one
or the two unrecovered levels. This point will be discussed further.
Gamma-Ray (GR) logging was performed in borehole D1 and magnetic suscepti-
bility (MS) measurements were made every 2 cm on the core samples using a Bar-
tington MS2 meter. Results are shown in Figure 5.5. In the geological context of
the Trie`ves area, the natural gamma radiation is mainly an indicator of the clay
content (the higher the clay content, the higher the gamma radiation), while MS
measurements denote the presence of magnetic minerals (Verosub, 2000). MS signal
in sediments is influenced by numerous factors such as the magnetic mineral content,
the grain size and geochemical processes (Rolph et al., 2004). The two curves ex-
hibit a major change (decrease in MS, increase in natural radiation) at the 18.5 m
interface between blocky and laminated clays. In the lower laminated clay layer, MS
signal keeps a low constant value (20×10−5 SI) while the GR signal slightly increases
with depth, indicating an augmentation of the clay content to the hole bottom. The
blocky clay layer exhibits fluctuating MS values (between 20 and 60×10−5 SI), pro-
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Figure 5.5 – Geotechnical log of borehole D1 (location in Figure 5.4a). M.S.: Magnetic
susceptibility. U.S.S.: Unconfined and undrained shear strength, where black dots stand for
measurement points.
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bably resulting from the presence of endogenous rock pebbles. Within this layer, the
laminated clay levels are clearly detected by a low MS value and a high GR signal.
The GR peak at 8-10 m indicates that this unrecovered level is probably made of
laminated clays. The constant decrease in GR values observed between 11.5 m and
18.5 m is related with high MS values, indicating the increase of grain size with
depth. Finally, the relative strong GR radiation in the morainic colluvium indicates
a high clay content in this cover layer.
Acoustic borehole imaging (ABI) and temperature logging were conducted in Au-
gust 2009 within boreholes D2 and D3 (location in Figure 5.4) whose casings were
sealed to the ground in March 2008 (Table 5.1). ABI results are presented as hori-
zontal cross-sections at some representative depth values in Figure 5.6. Undeformed
casing is shown as a centred circle. ABI logging indicates a strong casing deforma-
tion at 10.3 m depth, which could be related to the unrecovered level at the same
depth in D1. A smaller deformation is also visible at 5 m depth (small shift towards
the East ; Figure 5.6). Logging in borehole D3 was impossible below 5 m, owing to
a casing breakage at that depth (1.5 year after the borehole was drilled and cased ;
Table 5.1). Temperature logging in D1 (Figure 5.6) shows a thermal gradient from
8 to 16 m depth. A positive temperature anomaly of about 0.1˚ C is observed at
10.3 m depth, where the casing is strongly deformed. The temperature anomaly pro-
bably results from a water flow and these observations suggest the presence of an
active slip surface serving as water path at this depth. The slip surface at 5 m was
observed in the three boreholes D1, D2 and D3.
Unconfined and Undrained Shear Strength (USS) tests 0.1 m apart were carried
out in clay cores of borehole D1 using a pocket vane tester. Measured values (Fi-
gure 5.5) allow the material strength to be grossly estimated and compared along
the hole. Highly variable shear strengths, ranging from 35 to 200 kPa with a mean
value of 115 kPa and a standard deviation (SD) of 40 kPa, were observed, denoting
the geotechnical heterogeneity along the clay sequence. The lowest values (around
35 kPa) were found at the two recovered levels (5 and 42 m) where shear zones were
identified (Figure 5.5).
Classical laboratory geotechnical tests (bulk density, SWC) were performed on
samples from drilling D1 with a spacing of 0.5 m. Porosity and void ratio values
were computed and results are gathered by geological layer in table 5.2. The layers
of blocky and laminated clays exhibit similar values with a bulk density around 1.96
and a porosity of about 40%. The comparison between the water content and the
porosity values below 2.5 m (Figure 5.2) indicates that the clay is saturated or nearly
saturated. Of particular interest are the measurements in the two sheared zones. In
the deep one (42 m), the bulk density is close to the one of the surrounding material,
with a slightly higher porosity. On the contrary, the superficial shear zone at a depth
of 5 m is characterized by significant lower density (1.74) and higher porosity (48%).
Higher porosity values are also observed in the unsaturated morainic colluvium layer.
Atterberg limits were measured on 5 clay samples from the 5 shallowest meters and
average plastic (PL) and liquid limits (WL) of 24% and 46% were determined,
respectively, yielding a plastic index of 22%. Antoine et al. (1981) already found
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Figure 5.6 – Acoustic Borehole Imaging (ABI) and temperature logging in borehole D2
(location in Figure 5.4a).
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such a relative low plastic index, which explains how the liquid limit could be rapidly
reached in this material.
Table 5.2 – Density and water content values (with standard deviation in parentheses) mea-
sured in borehole D1. Only one sample was available for the first 0.5 m. See text for details.
Unit
0 – 0.5 1 1.57 36.5 0.57
0.5 – 2.5 6 2.02 (0.1) 44.6 (2.4) 0.81 (0.08)
2.5 – 18.5 21 1.95 (0.17) 39.47 (7.72) 0.68 (0.2)
18.5 – 41 43 1.96 (0.17) 41.28 (4.15) 0.71 (0.12)
43-49 13 1.96 0.08) 39.63 (2.95) 0.66 (0.08)
5 Slip surface 1 2 1.74 (0.07) 48.2 (0.2) 0.93 (0.01)
42 Slip surface 2 2 2 (0.01) 43 (2.06) 0.76 (0.06)

















To summarize, geological and geotechnical observations at the study site consis-
tently showed the presence of three slip surfaces within the laminated clays, at
depths of 5 m, 10 m to 15 m and 42 m. The deepest slip surface is probably linked
to the motion of the large Avignonet landslide, in agreement with previous inclino-
meter data (Jongmans et al., 2009). The two superficial slip surfaces (at 5 m and
10-15 m) seem to be active, as shown by the casing breakage in D3 and the casing
deformations in D2. Results also suggest that water infiltrates in the ground through
these two slip surfaces, as shown by the temperature anomaly at 10.3 m in D2 and
the high porosity and saturation values found at 5 m in D1.
Hydrogeological data
The permanent meteorological station close to the site (point G in Figure 5.4a)
recorded an annual water precipitation of 700 mm between July 2008 and July 2009,
with main events occurring in summer 2008 (Figure 5.7c). Five SWC probes using
the Time Domain Reflectometry (TDR) technique were set vertically in January
2009, within 5 distinct boreholes 0.5 m apart, at varying depths (0.25 m, 0.5 m, 1 m,
2 m, and 3 m) close to drilling D4 (black-filled rectangle in Figure 5.4). In parallel, se-
ven temperature probes were set into the soil, close to TDR probes, and at different
depths (0.25 m, 0.5 m, 0.75 m, 1 m, 1.25 m, 2 m, and 3 m) Boreholes were conducted
with a manual auger which allowed the soil to be analyzed. TDR probes were set
within a clay-silt matrix (21 % of clays, 71 % of silts and 8 % coarser than 50µm)
except at 1 m depth, where the matrix is coarser (14 % of clays, 41 % of silts and
45 % coarser than 50µm). This level, which is enriched in coarse sands and gravels,
reveals a local vertical heterogeneity within the morainic colluvium. The objective
with the TDR probes was to record the soil water content evolution with time from
the surface down to the saturated soil. SWC values were obtained by applying the
empirical relationship proposed by Topp et al. (1980). Results are presented as SWC
volumetric values in Figure 5.7b. The curves indicate that rainfalls had a direct and
quick effect on SWC in the first meter of the ground (Figure 5.7b). SWC values at
1 m depth are lower than the others, probably as a result from the detected coarser
grain size which could induce laterally higher water flow. Below 1 m, TDR probes
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did not react to rainfall events and record long-term variations of the SWC (TDR
probe at 3 m depth was set into the water table). However, since April 2009, the
three uppermost TDR probes exhibit little reaction to rainfall, with a decrease in
SWC that is particularly significant for the first meter below surface. Along with
less frequent rain events, this behaviour suggests an increased evapotranspiration
in summer, leading to drying and hardening the upper soil which would be likely
to prevent from water infiltration through the soil matrix (Hillel, 1998). Since the
beginning of October 2009, the perched water table level is located below 3 m depth,
in agreement with the TDR probe set at this depth and which reveals a SWC below
saturation (saturation is reached for a SWC of 44 % ; Figure 5.7b and 5.7c). The ob-
served fall of the water table level during summer 2009 did not occur during summer
2008. This may be linked to the lower rain quantity in summer 2009 (Figure 5.7c).
From this and since the water table was higher in summer 2008, it may be inferred
that the SWC above water table was more important in summer 2008 (when TDR
probes were not set) than in summer 2009.
The study of the SWC evolution for specific precipitation events during summer
and winter 2008 indicates a quick increase only a few hours after rain fall for the first
meter below surface (infiltration rates of an order of 7×10−5 m/s and 3×10−5 m/s in
summer and winter, respectively). After the rain fall, the SWC quickly decreases with
time, indicating a relatively fast water transit in the medium (same order of decrease
rate as for the increase). Permeability values previously determined in saturated silts
(highest permeable soil found in situ) are low (4×10−8 m/s ; Van Asch et al., 1996)
and infiltration rates in unsaturated soil should be even slower (Hillel, 1998). Then,
the observed rapid motions can not result from a transit within a clayey matrix and
have to be linked to preferential vertical paths like fissures. These observations are
consistent with previous works by Topp and Davis (1981) who observed discrepancies
in wetting motions between a profile of soil affected by cracks and a profile located
at some distance of the cracks.
Two pore pressure probes were installed at the bottom of borehole D1 (47 m)
and in borehole D4 at a depth of 5 m (Figure 5.4a). They are both located within
saturated layers and measure the variations of hydrostatic levels with time. During
the first three months, piezometric records (Figure 5.7c) show the presence of two
distinct water tables at about 25 m in D1 and at 2.5 m in D4. However, since the end
of October 2008, the pressure probe in D1 seems to have been damaged and does not
work properly. The shallower water table measured in drilling D4 is probably perched
in the upper part of the blocky clays and the morainic cover. Water level fluctuations
are well correlated with rain events (Figure 5.7c). The water level first increased of
about 20 cm with the heavy rain falls of Summer 2008, and then regularly decreased
of 40 cm till February 2009 before stabilizing at 686.2 m (2.4 m below the ground
level). In summer and fall, the water table continuously deepened by almost 2 m
from July to December 2009 (Figure 5.7c), reaching the elevation of 684.4 m (4.2 m
below the ground level). SWC values indicate that this decrease started in May 2009
for the TDR probe at 0.25 m depth and in October 2009 for the deepest (3 m) one.
SWC at that depth decreased from 44 to 40 %, suggesting that the soil is no more
saturated. This is consistent with the water table level decrease which was located
deeper than 3 m (elevation of 685.6 m ; Figure 5.7c) at the same time.
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Figure 5.7 – Ground and meteorological parameters of the study site over a one year and
half period. a) Displacement rates for GPS points G1 to G9 (location in Figure 5.4) between
september 2008 and september 2009 ; vertical and horizontal scales are in meter. b) SWC
derived from TDR measurements. Arrow indicates saturation value (44 %) at 3 m depth. c)
Water table level for piezometers D1 and D4 (location in Figure 5.4b) and daily rainfall time
series. Black triangles indicate the dates of ERT measurements (profile EP2).
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Water level variations, related to specific rain events, yield an infiltration velo-
city of an order of 7×10−5 m/s and 3×10−5 m/s in summer and winter, respectively.
These values are at least 2 order of magnitude higher than those measured in silt
levels (4×10−8 m/s ; Van Asch et al., 1996), indicating the existence of vertical pre-
ferential paths to the water table in the ground.
As a synthesis, hydrogeological data show the presence of two water tables (2.5 m
to 4 m deep and 25 m deep), with the shallowest one probably perched into the
upper part of the blocky clays and the morainic cover. Infiltration velocity values
for the first three meters below surface, determined through TDR and pressure cell
measurements, put forward the fissure network as a preferential vertical infiltration
path. Measured rates are of similar order of magnitude in winter and summer. This
suggests that these fissures are permanently open. Furthermore, infiltration velocity
values are slightly higher in summer than in winter, which could signify a wider
opening at the surface resulting from shrinkage.
Displacement measurements
Surface displacements were measured with a GPS at 9 stations installed in July
2008 and labelled G1 to G9 (Figure 5.7a ; location in Figure 5.4). A permanent GPS
station located out of the small landslide (labelled G in Figure 5.4a) was used as
a reference. It measures the displacement rate of the Avignonet landslide, which
was about 3 cm/year towards the East in 2008. Two time series were taken at the
dates of September 2008 and September 2009. Displacements (Figure 5.7a), which
are all oriented towards the East, exhibit contrasting values. Station G9, which is
located in contact with the western boundary of the small landslide (Figure 5.4),
shows a displacement around 0.1 m, with a significant downward component. In the
upper part of the slope, displacements exhibit an increase from G8 (0.3 m) to G6
(0.5 m), with a regular downward motion. Most new open fissures appeared in this
area in January 2009 (Figure 5.4). The highest motion occurred at G5 (0.8 m) with
a prominent vertical component. At G4, the displacement is still important (0.6 m)
with a slight upward motion, suggesting a rotation along S10 or S11 (Figure 5.7a).
This is consistent with the casing breakage observed at 5 m in D3. Beyond this
station, displacement values decrease from 0.15 m to 0.1 m at the slope bottom.
Geophysical results
The electrical image along EP1, obtained after 3 iterations with an absolute er-
ror of 3.4%, is shown in Figure 5.8a. It is characterized by a rather homogeneous
low resistivity (between 15 and 25 Ω.m), corresponding to the saturated or nearly
saturated blocky clays (Figure 5.5). Higher values (up to 100 Ω.m) are observed in
the shallow unsaturated morainic layer. A conductive lens (with a resistivity below
15 Ω.m) is observed at 2 to 4 m depth in the centre of the profile, below tension fis-
sure T6. To get a better resolution in the shallow layers a second ERT profile centred
on the first one was performed using 64 electrodes with a spacing of 0.5 m (profile
EP2 ; Figure 5.4a). Data were acquired with the same configuration as for EP1. The
better-resolved image, obtained after 3 iterations (absolute error of 4.8%), shows a
continuous resistive superficial layer (unsaturated morainic colluvium), whose thi-
ckness varies from 2 m uphill to less than 1 m downslope (Figure 5.8). Except for
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the conductive lens in the central part of the image, the resistivity decreases with
depth, from 120 Ω.m at the surface to 20 Ω.m at 2.5 m depth in the saturated soil.
The conductive lens is better resolved and is located above the water table. It could
correspond to a zone with a higher clay or water content in the unsaturated layer.
Fissures observed at the surface are not detected.
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Figure 5.8 – Electrical resistivity tomography. Profiles were acquired with 64 electrodes in a
Wenner configuration. S: scarps ; T: tension fissures. a) Profile EP1 conducted on 2008/07/31
(location in Figure 5.4a) with 1 m electrode spacing. Absolute error is 3.4 % after 3 iterations.
b) Profile EP2 conducted on 2008/08/01 (location in Figure 5.4a) with 0.5 m electrode spacing.
Absolute error is 4.8 % after 3 iterations. Water table level within borehole D4 is indicated.
Results of the refraction profile (SP) are shown in Figure 5.9. Seismograms re-
corded for the shot at 0 m show SH waves and Love surface waves (Figure 5.9a).
The 304 SH-wave first arrival times recorded for 13 source positions were picked and
inverted using the Simultaneous Iterative Reconstruction Technique (SIRT ; Dines
and Lyttle, 1979) and a grid cell size of 2.5×2.5 m. The Vs image (Figure 5.9b), ob-
tained after 8 iterations for a RMS error of 3.71%, shows a vertical velocity increase
from 150 m/s in the first few meters to more than 500 m/s, with a stronger gradient
between 11 m and 15 m.
Down-hole tests were performed in drillings D1 and D3 (see location in Fi-
gure 5.4a) with a geophone spacing of 1 m and a shear source operated at the surface.
The two Vs vertical profiles (shown in Figure 5.9b) also evidenced the contrast from
250 m/s to 500 m/s. This depth interface approximately fits the 10 m active slip
surface found in drilling D2 (Figure 5.6), as well as the unrecovered levels in D1
(10 m and 15 m ; Figure 5.5). The conjugate action of the two slip surfaces at 5 m
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Figure 5.9 – S-wave velocity imaging along profile SP (location in Figure 5.4a). a) Seis-
mograms showing S-waves and Love surface waves. b) S-wave refraction tomography for 24
surface geophones and 12 sources regularly spread along the profile ; RMS is 3.71 % after
8 iterations. Vs vertical profiles derived from down-hole tests in boreholes D2 and D3 are
superimposed.
5.2.5 Fissure characterization
Absolute resistivity images did not detect the fissures seen at the surface and
we used time-lapse measurements to map resistivity variations along Profile EP2,
which is centered on the low resistivity anomaly located below tension fissure T6
(Figure 5.8). As mentioned before, time-lapse measurements have been found to be
very sensitive to water content variations. Four electrical data sets were selected
at the beginning (2008/08/01) and at the end (2008/08/29) of August 2008, in
May 2009, and in December 2009. The month of August 2008 was relatively rainy
(0.116 m ; Figure 5.7c) and the water table level rose 0.1 m (Figure 5.7c). Between
September 2008 and May 2009, the water level slightly deepens (about 0.3 m),
before decreasing by nearly 2 m in December 2009. Figure 5.10a shows the three
resistivity images obtained after 3 iterations with an absolute error lower than 5 %.
Very slight changes are observed between the first three images. On the contrary, the
temperature-corrected resistivity image of December 2009 shows a sensitive increase
within the 2 m thick upper layer, especially in the upper part of the profile. This
probably results from the water table lowering and the subsequent decrease in the
soil water content.
The first electrical image (2008/08/01) was taken as a reference starting model
for the time-lapse electrical measurements. Figure 5.10b shows the resistivity changes
at the three dates (2008/08/29, 2009/05/19, and 2009/12/10) in terms of resistivity
ratio with respect to the reference model (Miller et al., 2008). Between the end
and the beginning of August 2008 a significant resistivity drop is observed below
the tension fissure T6, with an anomaly shape that can be followed to a depth
of at least 2 m (Figure 5.10b). A general decrease in resistivity is also seen in the
shallow layer of 1 m thick. This decrease in resistivity is interpreted as an increase
of SWC related to the rainfall. On the contrary, the resistivity ratio image between
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May 2009 and the beginning of August 2008 (Figure 5.10b) exhibits an increase
in resistivity below the tension fissure T6, along with an increase in resistivity in
the moste part of the superficial layer. This variation is interpreted as a decrease of
SWC between the two periods, in agreement with the lower water table level in May
2009 (Figure 5.7c). The resistivity ratio image between August 2008 and December
2009 exhibits a strong resistivity increase within the first 2 m along the whole profile
(Figure 5.10b, which is interpreted as a general SWC decrease in the soil layer,
in agreement with water levels and SWC variations (Figure 5.7b and 5.7c). This
global effect probably masks some fissure-induced variations, particularly below T6.
However, a local resisitivity decrease is clearly shown in May and December 2009
below the scarp S5, which did not appear at the end of August 2008. All these results
suggest that fissures could evolve with time and exhibit resistivity variations linked
to their water storage capacity.
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Figure 5.10 – Electrical resistivity monitoring along profile EP2. a) Inverse resistivity sections
at four times (2008/08/01, 2008/08/29, 2009/05/18, and 2009/12/10). Absolute errors are
4.8 %, 4.7 %, 3.9 % and 4.2 % after 3 iterations, respectively. Resistivity values measured in
December 2009 were temperature-corrected. b) Resistivity ratios obtained from the inversion
of the data sets of 2008/08/29, 2009/05/18, and 2009/12/10, considering the initial data set
of 2008/08/01 as a reference. Water table level within borehole D4 is indicated.
We then tried to determinate the characteristics of these fissures using surface
waves recorded during refraction tests along profile SP. As shown by He´vin et al.
(1998) in concrete, Rayleigh waves are low-pass filtered by surface fissures, at a
cut-off frequency Fc that depends on the ratio between the Rayleigh wave velocity
Vr and the fissure depth Dc. They determined Fc by computing the spectral ratios
between the transmitted and incident waves, which exhibit a significant decay over
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Fc. They found the relation Fc=Vr/3Dc, which was numerically and experimentally
validated. We applied this procedure to four shots performed at the western end
of the profile SP (end shot at 0 m and offset shot at -20 m) for two different dates
(January 2009 and July 2009). Measurements were conducted with 24 vertical 4.5 Hz
geophones 2.5 m apart. Figure 5.11a shows the normalized seismograms of one of
these shots, which exhibit energetic Rayleigh waves. The dispersion curve of the
Rayleigh waves, computed for the signals recorded between 15 m and 35 m, is shown
in Figure 5.11b. The profile crosses several scarps and tension fissures (Figures 5.4
and 5.11a), the effect of which on the signals is little visible, except an attenuation
of the high frequency Rayleigh waves beyond the scarp S4 at 20 m. The graph of
the seismic energy as a function of the distance is plotted in Figure 5.11c for the
four shots. All curves exhibit a significant energy drop (and a further recovery) at
distances of 20 m and to a lesser extent of 35 m, which correspond to fissures S4
and T6, respectively. Spectral ratios between Rayleigh waves recorded after and
before S4 are given in Figure 5.11d. All curves exhibit decay at a frequency of about
20 Hz. Applying the relation proposed by He´vin et al. (1998), with the Rayleigh
wave velocity of 120 m/s at this frequency (Figure 5.11b), yields a fissure depth of
about 2 m. In the same way, spectral ratios were computed for the tension fissure T6
located at 35 m (Figure 5.11e). Curves show decay at a cut-off frequency of around
30 Hz, which gives a fissure depth of about 1.5 m. This value is consistent with the
one found with time-lapse ERT below T6 (Figure 5.10). It must be stressed out that
these depth values must be considered as an order of magnitude, as the work of
He´vin et al. (1998) was validated for fissures developing in a homogeneous medium.
These fissure depths are consistent with the perched water table level, indicating
that some fissures observed at the surface could be connected to the water table and
then constitute a preferential path for water. No significant difference in the cut-off
frequency Fc is observed between the two dates (January and July 2009), suggesting
that these fissures were permanently open to this depth.
5.2.6 Synthesis and conclusions
Geotechnical, geophysical and hydrogeological measurements were conducted to
characterize the role of fissures in water infiltration and their link to slip surfaces in a
small active landslide in the Trie`ves area. Three slip surfaces were detected at about
5 m, 10 m to 15 m, and at 42 m (Figures 5.5 and 5.6), in agreement with previous
studies along a cross-section 100 m apart (Jongmans et al., 2009). Drilling results
showed that two of these slip surfaces are located in laminated clays, and other data
suggest that it is probably the case for the third one (Figure 5.5). These observations
highlight the role of silt laminae in water infiltration, which was already underlined
by Van Asch et al. (1996) in the Trie`ves clay. Figure 5.12 synthesizes the main results
obtained in this study along an E-W oriented schematic cross-section showing the
upper 15 m of the slope. As shown by the GPS measurements, the maximum super-
ficial displacement occurred near to drillings D3 and D4 (Figure 5.7a), consistently
with the casing breakage generated by the slip surface at 5 m in D3. The presence
and activity of this slip surface was also attested by the casing deformation in D2
(Figure 5.6) and the low density, low shear strength, saturated shear zone observed
in D1 (Figure 5.5 ; Table 5.2). A second slip surface was evidenced in drilling D2 at
about 10 m depth (Figure 5.6), where the casing was strongly deformed and water
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Figure 5.11 – Geophysical characterisation of fractures using Rayleigh surface waves along
profile SP (location in Figure 5.4a). a) Normalized signals with P-waves and Rayleigh waves
for an offset shot at -20 m. S: scarp ; T: tension fissure (location of S4 and T6 in 5.4). b)
Experimental dispersion curve for an offset shot and a group of 13 geophones between 15 and
35 m. The white dotted line stands for the trustworthy part of the fundamental mode of the
dispersion curve between 6 and 30 Hz. c) Attenuation of Rayleigh waves energy for 2 offset
shots and 2 end shots at -20 and 0 m, respectively. S: scarp ; T: tension fissure. d) Spectral
ratios of transmitted over incident surface waves frequency for a fissure located at a distance
of 21 m along profile SP (S4 ; location in Figure 5.4). e) Spectral ratios of transmitted over
incident surface waves frequency for a fissure located at a distance of 31 m along profile SP
(T6 ; location in Figure 5.4).
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flow was detected by the temperature logging. These observations suggest that slip
surfaces follow more permeable (silt) laminae or layers and constitute water paths.
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Figure 5.12 – Synthetic model depicting the relationships between fissures, slip surfaces
and water infiltration in the Trie`ves area. 1: Morainic colluvium. 2: Blocky clays. 3: Tension
fissures and scarps (S4 and T6 are indicated). 4: Interpreted pattern of slip surfaces. 5: Water
infiltration from the surface. 6: Water infiltration in the ground. 7: Water table level. 8: S-wave
velocity. DC: deformed casing. UL: Unrecovered level. D1 to D4: Drillings.
The activity of these two shallow slip surfaces contributed to damage the sliding
clay, as shown by the low Vs values (250 m/s and 150 m/s on average ; Figure 5.9)
measured above the 10 m surface and the 5 m surface, respectively. Compared to
similar experiments in the same material (Jongmans et al., 2009), these values indi-
cate a strong deformation of the clay. The Vs image, along with the two down-hole
experiments (Figure 5.9b), indicated a deepening of the second slip surface to the
East, which could be related with the presence of two unrecovered (low mechani-
cal quality) levels at 10 m and 15 m in drilling D1 (Figure 5.5), suggesting a relay
between two slip surfaces (Figure 5.12).
Hydrogeological results (TDR and pressure cell data ; Figure 5.7), along with pre-
viously obtained permeability measurements (Giraud et al., 1991; Vuillermet et al.,
1994; Van Asch et al., 1996), showed that vertical preferential water paths are neces-
sary to explain the measured infiltration rates. Among the mapped tension fissures
and scarps (Figure 5.4), surface wave attenuation study pointed out that two of
these structures (S4 and T6 ; Figure 5.12) were open at the time of the experiments
to a depth of about 2 m (Figure 5.11). Time-lapse ERT showed significant variations
in resistivity with time below the tension fissure T6 (Figure 5.10), resulting from
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water content changes and suggesting that this fissure constitutes a preferential path
for water.
These results highlight that fissures affecting the surface may reach, at least, the
perched water table at about 2.5 m. Below this level, fissures are no more detectable
by the applied geophysical techniques. This probably results from the resolution
decrease with depth exhibited by the two geophysical techniques, along with the
fissure thinning and the weakness of the resistivity contrasts between the clay and
water-filled fissures. However, the whole set of data, including evidence of water
flow in D2 at 10 m, suggests that this system of imbricated fissures drains to the
slip surfaces at 5 m and 10-15 m. This put forward the important role played by
the fissure network at surface, as preferential infiltration path down to shallow slip
surfaces in the numerous clay landslides of the Trie`ves area.
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Conclusions
Les glissements de terrain qui se de´veloppent dans les massifs argileux sont des
syste`mes complexes qui sont controˆle´s par de nombreux facteurs. Ces derniers peuvent
eˆtre internes (nature lithologique, hydrologie, fracturation) ou externes (e´volution
morphologique, pre´cipitations, se´ismes) au syste`me. Dans le but de comprendre le
fonctionnement d’un massif instable, il est ne´cessaire de pouvoir identifier ces fac-
teurs de controˆle et d’estimer leur influence a` diffe´rentes e´chelles spatiales et tem-
porelles.
L’objectif ge´ne´ral de ce travail de the`se e´tait de comprendre les facteurs de controˆle
non sismiques qui affectent une massif argileux instable au moyens de me´thodes
ge´ophysiques et de donne´s ge´otechniques, hydrologiques et ge´ologiques de´taille´es.
Cette de´marche a e´te´ applique´e aux grands glissements argileux d’Avignonet et
d’Harmalie`re, le premier e´tant inte´gre´ a` l’Observatoire Multidisciplinaire des Insta-
bilite´s de Versant (OMIV). Les me´thodes ge´ophysiques utilise´es dans le cadre de
ce travail ont duˆ eˆtre constamment adapte´es en fonction des cibles et des e´chelles
d’e´tude.
L’ensemble de la zone constitue´e par les deux glissements se caracte´rise par des
taux de de´placements tre`s variables spatialement, s’e´talant entre plusieurs m/an
dans certaines parties du glissement d’Harmalie`re jusqu’a` moins d’un cm/an dans les
zones peu actives du glissement d’Avignonet. Ces contrastes d’activite´, qui marquent
la morphologie, apparaissent a` plusieurs e´chelles spatiales emboˆıte´es. La premie`re
partie de ce travail a vise´ a` comprendre les diffe´rences de cine´matique et d’orientation
observe´es entre les deux glissements (e´chelle plurikilome´trique), alors que les facteurs
internes (nature du sol, pente) et externes (pluviome´trie) sont identiques. Dans une
seconde e´tape, l’accent a e´te´ mis sur la compre´hension des taux d’activite´ diffe´rents
apparaissant au sein du glissement d’Avignonet, pour lequel on dispose du plus grand
nombre de donne´es de taux de de´placement. Finalement, un effort particulier a porte´
sur la caracte´risation hydrome´canique du syste´me de fissures apparaissant en surface
dans une zone de taille hectome´trique situe´e au sud du glissement d’Avignonet et
caracte´rise´e par une activite´ relativement plus forte.
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Observations a` l’e´chelle re´gionale
La synthe`se des donne´es ge´ologiques et l’application de la me´thode H/V (mesures
de bruit de fond sismique) sur la zone de´finie par les deux glissements a permis
de reconstruire la topographie du fond du lac du Trie`ves au moment du de´poˆt
des argiles, lors du dernier maximum glaciaire. Cette carte re´ve`le la pre´sence d’une
de´pression d’axe Nord-Sud, s’incurvant vers le Sud-Est dans la partie Sud du secteur
d’e´tude. Cette de´pression a e´te´ interpre´te´e comme une pale´ovalle´e de la rivie`re du
Drac. A l’Est du glissement d’Avignonet, cette de´pression est borde´e par une ride
d’une hauteur maximale de 150 m, constitue´e par des couches compactes de marno-
calcaires du Lias et/ou d’alluvions cimente´es quaternaires. Ce bombement disparaˆıt
vers le Sud au niveau du glissement d’Harmalie`re, dont la localisation et la direction
de mouvement (Sud-Ouest) correspondent a` celles de la pale´ovalle´e du Drac. Au
niveau du glissement d’Avignonet, cette structure semble donc avoir agi comme un
verrou me´canique s’opposant au de´veloppement d’une surface de rupture profonde
tre`s active. L’ensemble de ces observations indique que l’e´volution et la cine´matique
diffe´rentielle des deux glissements ont e´te´ et sont controˆle´es par le pale´orelief sur
lequel s’est de´pose´e la couche d’argile.La me´thode HV s’est ave´re´e bien adapte´e
pour obtenir rapidement une cartographie de l’e´paisseur de la couche reposant sur
un substratum , en particulier dans la combe d’Harmalie`re difficilement accessible
pour la re´alisation de profils ge´ophysiques.
Observations a` l’e´chelle du glissement d’Avignonet
Les essais ge´ophysiques re´alise´s dans ce travail ne confirment pas l’hypothe`se e´mise
sur l’homoge´ne´ite´ de la couche d’argiles sous le glissement d’Avignonet et ont au
contraire mis en e´vidence la pre´sence de plusieurs types d’he´te´roge´ne´ite´s. Le traite-
ment des profils de sismique re´fraction oriente´s Ouest-Est et re´alise´s a` l’explosif en
dehors et a` l’inte´rieur du glissement d’Avignonet a montre´ la pre´sence d’au moins
trois re´flecteurs sismiques, continus, depuis le plateau de Sinard a` l’Ouest, jusqu’a`
proximite´ du pied du glissement du Mas d’Avignonet, a` l’Est. En accord avec les
donne´es existantes, le re´flecteur le plus profond (280 m au maximum) correspond
a` la base de la couche d’argile reposant sur les formations compactes constitue´es
d’alluvions indure´es et de substratum marno-calcaire. Le re´flecteur interme´diaire
(160 m de profondeur au maximum) a pu eˆtre corre´le´ avec une couche de se´diments
grossiers d’origine fluvio-glaciaire d’une quinzaine de me`tres d’e´paisseur, intercale´e
dans les argiles. La position de cette couche, qui aﬄeure sur la rive Ouest du Drac,
correspond a` des se´diments plus grossiers mentionne´s dans deux forages destruc-
tifs et a` une anomalie re´sistive profonde de´tecte´e sur une tomographie e´lectrique.
L’autre re´flecteur plus superficiel observe´ au sein des argiles semble correspondre a`
la position de la surface de rupture profonde du glissement d’Avignonet (environ 40
a` 50 m). Plusieurs niveaux sableux ont e´te´ mis en e´vidence a` cette profondeur a` la
fin du sondage carotte´. Cette couche, qui n’a pas e´te´ de´tecte´e par les tomographies
e´lectriques profondes, pourrait eˆtre d’e´paisseur relativement faible et variable. Ce
re´flecteur est continu et s’e´tend vers l’Ouest, a` l’exte´rieur du glissement. Sa profon-
deur semble controˆler la position de la surface de rupture profonde du glissement
d’Avignonet.
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A plus faible profondeur (30 m), des images sismiques en Vs et en re´sistivite´
e´lectrique (ρ), ont e´te´ re´alise´es sur l’ensemble du glissement d’Avignonet. Elle ont
permis de mettre en e´vidence une diminution conjointe de ρ et de Vs sur les 20
premiers me`tres, depuis le Nord-Ouest vers le Sud-Est, indiquant une augmentation
de la teneur en argiles des formations ge´ologiques dans cette direction, associe´e a`
une diminution de la compacite´. Cette variation est en accord avec les descriptions
ge´ologiques qui indiquent une transition depuis des moraines argileuses, au Nord,
a` des argiles vers le Sud, et les reconnaissances mene´es durant ce travail. Cette va-
riation de facie`s ge´ologique et de caracte´ristiques me´caniques, d’un mate´riau plus
grossier et drainant vers de l’argile imperme´able, semble eˆtre corre´le´e avec la distri-
bution des taux de de´placement en surface qui augmentent vers le Sud et vers l’Est.
Les variations d’activite´ de´tecte´es a` la surface du glissement d’Avignonet, par obser-
vations morphologiques et mesures de de´placement, semblent donc eˆtre controˆle´es
par des changements late´raux de nature lithologique sur les 20 premiers me`tres.
En particulier, les parties les plus actives sont situe´es dans les zones argileuses ca-
racte´rise´es par une faible re´sistivite´ e´lectrique.
Observations a` l’e´chelle d’une zone active
Une zone argileuse particulie`rement active et fissure´e du glissement d’Avignonet a
fait l’objet d’une reconnaissance ge´ophysique et ge´otechnique de´taille´e durant deux
ans afin de comprendre le roˆle des fissures apparaissant en surface dans l’infiltration
de l’eau vers les surfaces de rupture. Les re´sultats indiquent que ces fissures ou-
vertes en surface constituent des chemins d’infiltration pre´fe´rentielle et permettent,
par rapport a` la faible perme´abilite´ du sol, un transit relativement rapide de l’eau
jusqu’au niveau de la nappe superficielle situe´e a` plusieurs me`tres de profondeur.
Les mesures re´alise´es au niveau des surfaces de rupture rencontre´es par les forages
indiquent qu’il s’agit de zones de porosite´ plus e´leve´e et de faibles caracte´ristiques
me´caniques, au niveau desquelles une circulation d’eau a pu eˆtre mise en e´vidence.
Le sondage carotte´ effectue´ dans cette zone a montre´ la pre´sence d’une couche d’ar-
gile a` blocs de 18 me`tres d’e´paisseur surmontant les argiles lite´es. Combine´e a` la
datation de deux e´chantillons de matie`re ve´ge´tale, cette donne´e sugge`re l’occurrence
de glissements et/ou de coule´es ayant affecte´ le versant constitue´ d’argile surmonte´
de moraines durant le petit aˆge glaciaire. Ces phe´nome`nes pourraient expliquer les
variations late´rales de lithologie observe´es par prospection ge´ophysique sur les 2
premiers me`tres.
Les re´sultats obtenus lors de ce travail ont mis en e´vidence le roˆle pre´ponde´rant
des variations de facie`s ge´ologique, tant en profondeur qu’en surface, sur l’intensite´
de la de´formation gravitaire affectant le massif argileux. La position, la direction
du mouvement et l’activite´ du glissement d’Harmalie`re semble eˆtre principalement
controˆle´ par la pale´otopographie irre´gulie`re sur laquelle s’est de´pose´e la couche argi-
leuse. Sous le glissement d’Avignonet, au moins deux re´flecteurs continus ont e´te´ mis
en e´vidence au sein du massif argileux, dont un a pu eˆtre corre´le´ avec une couche de
sable et de gravier interstratifie´e. L’autre re´flecteur, plus superficiel semble controˆler
la position de la surface de rupture profonde du glissement. Enfin des variations
late´rales et continues de facie`s a` la surface du versant, re´sultant peut-eˆtre d’une
ancienne de´formation gravitaire, ont e´te´ de´tecte´es a` la surface du glissement d’Avi-
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gnonet et ont pu eˆtre corre´le´es avec les taux de de´placement mesure´s.
Au niveau des outils, les re´sultats n’ont pu eˆtre obtenus qu’en combinant plu-
sieurs techniques ge´ophysiques a` la fois en surface (sismique re´fraction en ondes P
et SH, inversion des ondes de surface, interpre´tation des ondes re´fle´chies) et en fo-
rage (downhole, diagraphie de tempe´rature, log acoustique), en les calibrant par des
donne´es ge´ologiques et ge´otechniques. En particulier, la vitesse des ondes S a fourni
une caracte´risation de l’endommagement au sein de la couche argileuse tandis que
la re´sistivite´ e´lectrique a permis de mettre en e´vidence des variations de teneur en
eau et en argile au sein de cette formation.
Perspectives
Ce travail a permis de caracte´riser le roˆle important joue´ par les fissures en surface
dans l’infiltration pre´fe´rentielle de l’eau jusqu’aux surfaces de rupture superficielles
et interme´diaires. Toutefois, les relations entre l’infiltration pre´fe´rentielle verticale
et le drainage par les nivaux sub-horizontaux plus perme´ables, ne sont pas encore
quantifie´es, au niveau des volumes et des temps de transit. Des expe´riences d’infil-
tration et de trac¸age, suivies en forages par me´thodes ge´ochimiques et ge´ophysiques
a` hautes re´solutions spatiale et temporelle, permettraient d’e´tudier l’infiltration de
fluide dans le massif argileux fissure´ en fonction du temps. Ces re´sultats permet-
traient aussi de quantifier la relation entre la pluviome´trie, le volume infiltre´ et la
variation temporelle des de´formations en surface.
Deux parame`tres ge´ophysiques principaux (Vs et re´sistivite´ e´lectrique) ont e´te´
utilise´s pour caracte´riser l’e´tat, l’endommagement et l’e´volution spatio-temporelle
du massif argileux. Pour quantifier l’influence des forc¸ages externes (mouvements
sismiques, pre´cipitations) sur l’e´volution en profondeur du massif, il est ne´cessaire
de de´tecter de faibles variations de ces deux proprie´te´s ge´ophysiques. Si le suivi
temporel en tomographie e´lectrique est maintenant couramment utilise´, il reste a`
de´velopper et a` appliquer des techniques de mesures fines de variations de Vs pour
les glissements de terrain. A ce niveau, les techniques d’intercorre´lation, a` partir de
la mesure de bruit de fond (Stehly et al., 2007) ou bien de sources non synchronise´es
(Goue´dard et al., 2008) apparaissent prometteuses. Re´cemment, Renalier (2010) a
de´tecte´ une diminution des vitesses de propagation des ondes de surface au sein
du glissement d’Avignonet de l’ordre de 0.2 % par an dans la gamme de fre´quence
comprise entre 1.3 et 5 Hz, ce qui correspond a` une investigation profonde de la
masse instable. Afin d’e´tudier l’influence du forc¸age par les pre´cipitations ou les
mouvements sismiques sur la tranche la plus active des glissements (les 10 a` 20
premiers me`tres du sous-sol), les variations des vitesses de propagation a` plus hautes
fre´quences doivent eˆtre e´tudie´es a` partir de dispositifs de mesures qui restent a` de´finir
et a` valider.
Enfin, l’e´volution temporelle des glissements e´tudie´s est tre`s mal contrainte, par
manque de donne´es. La chronologie absolue des couches du Quaternaire dans le
secteur reste encore mal connue et devrait eˆtre pre´cise´e. Le de´but des instabilite´s
gravitaires pourrait correspondre au retrait du glacier de l’Ise`re qui a permis au
Drac d’entailler les argiles, les alluvions puis le substratum jurassique, a` partir de
186
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12 000 ans BP. Une e´tude syste´matique de datation par cosmonucle´ides ou par OSL
(Optically Stimulated Luminescence) de l’exposition des formations fluvioglaciaires
riches en quartz contraindrait l’histoire de l’e´rosion et le de´but des instabilite´s. En
paralle`le, la recherche et la datation de niveaux riches en matie`re organique au sein
du glissement permettrait de pre´ciser son fonctionnement, continu ou constitue´ de
phases de stabilisation et/ou d’acce´le´rations. Ces informations pourraient permettre
de mieux contraindre des mode`les pre´dictifs, qui restent difficiles a` appre´hender
actuellement par manque d’information chronologique a` court et a` long terme.
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Caracte´risation de versants argileux instables dans des conditions
hydroge´ologiques he´te´roge`nes. Approche ge´ophysique
Ce travail vise a` comprendre les relations qui existent entre, d’une part, les he´te´roge´ne´ite´s litholo-
giques et structurales au sein d’un glissement argileux et, d’autre part, l’alimentation en eau des
surfaces de glissement. Le site d’e´tude est le glissement d’Avignonet (Trie`ves, Alpes franc¸aises),
constitue´ d’argiles glaciolacustres wu¨rmiennes. Ce glissement, d’une surface d’environ 1.5 km2, est
situe´ a` proximite´ imme´diate de celui d’Harmalie`re qui a e´volue´ en coule´e boueuse en 1981. Plu-
sieurs surfaces de glissement sont connues a` des profondeurs variables (5, 10-15 et 40-50 m). Dans
ces terrains sature´s (en dehors de la frange superficielle), les vitesses moyennes de de´placement
peuvent atteindre 0.15 m/an. Les observations ge´ode´siques indiquent que, bien que situe´s dans
des contextes ge´ologique et me´te´orologique identiques, les deux glissements ont des cine´tiques
diffe´rentes depuis les anne´es 60 au moins. A` l’aide d’outils ge´ophysiques (bruit de fond, tomogra-
phies sismiques et e´lectriques, diagraphies) couple´s a` des donne´es ge´otechniques (forages, essais de
laboratoire, analyses d’e´chantillons), ge´ode´siques et me´te´orologiques, il est possible de mettre en
e´vidence une activite´ variable a` diffe´rentes e´chelles au sein du glissement. A` l’e´chelle re´gionale, le
contexte morphologique conditionne la cine´matique du mouvement de terrain. Les he´te´roge´ne´ite´s
lithologiques, au sein de la se´quence argileuse, induisent un comportement hydroge´ologique variable
et, conse´quemment, une cine´tique diffe´rentielle en surface. Finalement, les he´te´roge´ne´ite´s structu-
rales, telles que les fissures dans une zone intense´ment de´forme´e, servent de chemin d’infiltration
pre´fe´rentielle et permettent d’apporter rapidement de l’eau jusqu’a` la nappe superficielle et aux
surfaces de glissement a` 10 m de profondeur.
Mots-clefs : Argiles, glissement de terrain, he´te´roge´ne´ite´, lithologie, fissures, eau, infiltration
pre´fe´rentielle, ge´ophysique.
Characterisation of hydrogeologically heterogeneous unstable clayey
slopes. A geophysical approach
This work aims to understand the relationships between, on the one hand, structural and litholo-
gical heterogeneities within a clayey landslide and, on the other hand, the observed differences in
displacement velocities and water drainage down to shear surfaces. The study site is the Avigno-
net landslide (Trie`ves area, French Alps) made of quaternary glaciolacustrine clays. This landslide
encompasses a surface of about 1.5 km2 and is located in the immediate vicinity of the Harmalie`re
landslide, which evolved into a mudflow in 1981. Several slip surfaces are known at different depths
(5, 10-15 and 40-50 m). Within these saturated levels (except for the superficial fringe), mean
displacement rates can reach 0.15 m/year. Geodetic data collected since the 60s shows that, even
if located in similar geological and meteorological contexts, the two slides exhibit different kine-
matics. The combination of geophysical (ambient noise, resistivity and seismic tomographies, well
logging), geotechnical (drillings, lab tests, sample analysis), geodetic and meteorological tools al-
low the identification of the main controlling factors, the effects of which vary as a function of the
spatial scale. At a regional scale, the paleomorphological setting controls landslide kinematics. At
the landslide scale, lithological heterogeneities allow pore pressure regulation and, consequently,
variable kinematics. At the scale of an intensely deformed zone, fissures serve as preferential infil-
tration paths and allow water drainage down to the perched water table and shear surfaces down
to 10 m depth.
Keywords : Clays, landslide, heterogeneity, lithology, fissures, eau, preferential infiltration, geo-
physics.
